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Il clima e le sue variazioni sono argomenti di rilevante interesse scientifico e di 
grande attualità. L’Antartide, coperta per la quasi totalità da ghiacci, esposta 
all’impatto dei cambiamenti climatici, ma priva di fonti d’inquinamento antropico, 
conserva pressoché inalterate le informazioni climatiche ed ambientali del passato, 
rivelandosi così un insostituibile laboratorio naturale al servizio degli studiosi. 
Dalla calotta antartica si ricavano quindi carote di ghiaccio in cui sono archiviate le 
informazioni climatiche degli ultimi 800.000 anni. Tuttavia, è necessaria una 
maggior conoscenza del continente (circolazione atmosferica e oceanica, interazione 
tra i venti e la topografia) per aumentare la rappresentatività dei dati ottenuti da 
una singola perforazione.  
A causa della complessità del sistema glaciale dell’Antartide, non è stato sino ad ora 
possibile stabilire se la massa d’acqua (neve e ghiaccio) accumulatasi in un anno 
venga restituita al mare completamente o solo in parte, oppure se giunga in mare 
una quantità d’acqua superiore a quella ricevuta. Ogni disequilibrio, anche se 
modesto, del bilancio di massa dell’Antartide potrà avere un impatto sostanziale sul 
livello del mare globale e rappresentare quindi una variabile dominante nelle 
previsioni future.  
Collocata nell’ambito del progetto scientifico "Bilancio di massa superficiale dell'area 
di drenaggio di Dome-C", finanziato dal PNRA (Programma Nazionale di Ricerche in 
Antartide) e dal Progetto ITASE (International Trans-Antarctic Scientific Expedition), 
la presente ricerca di dottorato si propone quindi di: 
• incrementare i dati sulla variazione spaziale e temporale dell’accumulo 
nevoso, che consentiranno di diminuire le incertezze sul ruolo dell’Antartide 
rispetto alle variazioni del livello marino globale; 
• ricostruire le variazioni climatico - ambientali degli ultimi 150 anni; 
• fornire nuovi dati isotopici per la validazione dei modelli climatici; 
• definire le influenze delle “Teleconnections” atmosferiche sul clima antartico 
per migliorare l’interpretazione dei dati di temperatura ed accumulo desunti 
dalle carote di ghiaccio. 
I profili degli isotopi stabili e dell’analisi dell’attività tritio, delle carote di nevato e 
ghiaccio dell’Antartide vengono usati per valutare in modo efficace sia le variazioni 
di temperatura del passato che i cambiamenti del tasso d’accumulo. Inoltre, i dati 








In questa ricerca di dottorato, applicando le metodologie della geochimica isotopica 
alle carote di nevato prelevate nell’area del bacino di drenaggio di Dome C (Antartide 
orientale) durante le campagne antartiche 2001 - 02 e 2002 – 03, è stata stimata la 
variazione spaziale dell’accumulo nevoso mediante l’analisi dell’attività tritio. I 
risultati ottenuti sono in buon accordo con i dati pregressi della medesima area, 
evidenziando valori maggiori dell’accumulo nella fascia costiera, compresi tra 200 e 
400 mm w.eq. a-1, valori intermedi tra 60 e 90 mm w.eq. a-1 nella fascia altitudinale 
dei 2000 - 2200 m, per arrivare ai bassi valori per la parte più interna del plateau di 
25 - 30 mm w.eq. a-1. Inoltre, la fascia costiera dell’area prospiciente il Mare di Ross 
(Baia Terra Nova) è caratterizzata, a parità di quota, da valori minori dell’accumulo 
rispetto l’area della Terra Giorgio V. 
Quindi questi nuovi dati contribuiscono ad aumentare le conoscenze sulla 
variazione spaziale e temporale del tasso d’accumulo nel bacino di drenaggio di 
Dome C. Per di più, una maggior disponibilità di dati in situ è necessaria per 
calibrare in modo adeguato i modelli matematici che sempre più spesso vengono 
utilizzati negli studi antartici.  
La caratterizzazione delle precipitazioni dell’area presa in esame è stata possibile 
grazie allo studio isotopico (δ18O, δD e d) di due carote provenienti da siti costieri ad 
accumulo elevato (GV7 e WL3). La comprensione delle diverse modalità della 
circolazione atmosferica (ENSO, SAM ecc…) ed il confronto di queste con i profili 
isotopici ottenuti, ha permesso di definire le influenze di queste “Teleconnections” 
atmosferiche sul clima del settore antartico oggetto di questo studio. Si è notata 
una maggiore influenza dell’indice SAM rispetto al El Niño sulla variabilità della 
composizione isotopica (δ18O e δD), nonché un legame fra i valori dell’eccesso di 
deuterio e la maggiore o minore estensione del ghiaccio marino riconducibile, a sua 

















   PERCHÉ L’ANTARTIDE 
 
 





















“Esiste nel nostro pianeta un immenso laboratorio naturale per lo studio dei grandi 
problemi del futuro. Questo laboratorio è l’Antartide, il continente più affascinante e 
inesplorato della terra” (F. Ippolito, 1996). 
 
Negli ultimi anni è andato notevolmente crescendo l’interesse per gli studi rivolti 
all’ambiente, al clima e alle sue variazioni. In particolar modo, le regioni polari, 
notevolmente esposte all’impatto dei cambiamenti climatici, conservano, come 
archivi naturali, le condizioni climatiche e ambientali del passato. L’Antartide viene 
così a rappresentare un insostituibile laboratorio naturale al servizio degli studiosi 
che si occupano di queste tematiche.  
Unico continente della Terra ancora in gran parte inesplorato per la posizione 
geografica, le caratteristiche fisiche, la distanza dalle fonti di inquinamento e la 
quasi totale assenza di perturbazioni antropiche, l’Antartide è il luogo privilegiato 
per la conoscenza globale del pianeta. Molteplici, difatti, sono le peculiarità che 
differenziano il continente antartico dagli altri: 
• la presenza della calotta glaciale che copre la quasi totalità del continente; 
• l'esteso deserto polare freddo e arido che determina l'instaurarsi di condizioni 
ambientali estreme; 
• l'assenza d'acqua in forma liquida a scala continentale; 
• la pressoché totale assenza di vegetazione; 
• il totale isolamento dalla frequentazione umana (a parte gli insediamenti 
scientifici).  
L’Antartide, con un’estensione di 13 milioni di km2 (il più grande serbatoio di acqua 
dolce del globo, 30 milioni di km3 di ghiaccio), viene considerata il motore freddo 
della Terra, con condizioni climatiche fredde anche in estate e una ridotta area di 
fusione circoscritta alle sole zone costiere. Ogni anno si depongono sul continente 
antartico 2000 km3 di neve, equivalenti ad uno strato d’acqua di 6 millimetri, 
prelevato per evaporazione dall’intera superficie degli oceani. Per di più, 
considerando il ruolo del continente antartico come regolatore climatico del pianeta, 
l’acqua dolce proveniente da queste calotte influenza, secondo gli studi più 
aggiornati, la circolazione oceanica provocando variazioni climatiche su scala 
globale. Inoltre, tenendo ben presente l’elevata concentrazione di popolazioni che 
vivono nelle zone costiere (circa due terzi della popolazione mondiale vive a stretto 
contatto con terre che si affacciano sugli oceani, e più di 100 milioni di persone 







innalzamento del livello del mare e conseguente arretramento della linea di costa 
avrebbe un notevole impatto sulla popolazione mondiale (Alley et al., 2005). Basti 
pensare che se la totalità dei ghiacci che ricoprono l’Antartide dovesse fondere, il 
livello del mare salirebbe di oltre 65 metri; il continente antartico risulta così una 
variabile dominante nelle previsioni future. Se, come prevedono alcuni modelli 
(Mann, 2000; Levitus et al., 2000; Bard, 2002), la temperatura terrestre continuerà 
ad aumentare, le condizioni climatico–ambientali in Antartide potrebbero cambiare 
drasticamente. Secondo un’ipotesi piuttosto remota, ma non da escludere, 
l’innalzamento della temperatura dovuto al cosiddetto “Effetto Serra” nel XXI secolo 
potrebbe determinare un repentino aumento dello scorrimento dei ghiacci antartici. 
Ciò potrebbe causare il collasso della Calotta Occidentale (Thomas et al., 2004), con 
conseguente rapida risalita del livello del mare di 5 metri. 
A causa della complessità del sistema glaciale antartico, non è stato sino ad ora 
possibile stabilire se la massa d’acqua (neve e ghiaccio) che ogni anno si accumula 
in Antartide venga restituita al mare completamente o solo in parte o se, 
addirittura, i ghiacci antartici restituiscano al mare una quantità d’acqua superiore 
a quella ricevuta. Considerando che, in generale, le precipitazioni annuali sulla 
calotta antartica sono bilanciate dalla fusione e dalla deriva degli iceberg e che 
l’equivalente di più di 5 mm del livello globale del mare trascorre dentro e fuori le 
calotte di ghiaccio ogni anno, ogni disequilibrio, anche se modesto, tra input e 
output potrà avere un impatto sostanziale sul livello del mare globale (Vaughan, 
2005). 
Questo è uno dei più importanti interrogativi ambientali indicati con il termine 
Global Change a cui la comunità scientifica antartica non è fino ad ora riuscita a 
dare una risposta. La ragione di questa lacuna sta nella difficoltà di acquisizione di 
dati in un’area ancora oggi proibitiva per la sopravvivenza e la ricerca. Infatti, 
nonostante i notevoli progressi ed i risultati ottenuti dalla ricerca in Antartide, le 
nostre attuali conoscenze di questo remoto ed inospitale continente e del suo ruolo 
all'interno del sistema globale sono ancora poche. Questa scarsa comprensione 
della complessità del clima antartico va ricondotta alla limitata diffusione spaziale e 
temporale (in genere 30-50 anni) dei dati climatologici strumentali (Mayewski et al., 
2005). 
A tale scopo il Programma Nazionale di Ricerca in Antartide (PNRA) promuove 
ricerche sul bilancio di massa della Calotta Antartica Orientale. Le carote di 
ghiaccio profonde hanno già rivoluzionato le nostre conoscenze sul sistema 







al., 2005; Siegenthaler et al., 2005). La calotta antartica fornisce le carote di 
ghiaccio più lunghe, in cui sono archiviate le informazioni climatiche degli ultimi 
800.000 anni. Le perforazioni del ghiaccio risultano particolarmente interessanti in 
quanto nei diversi strati nevosi si trovano tracce della composizione delle antiche 
atmosfere terrestri. Attraverso il loro esame è possibile ricostruire le condizioni 
climatiche di un tempo, i cambiamenti della composizione atmosferica e verificare le 
variazioni di spessore delle calotte antartiche. Nei ghiacci sono conservate inoltre 
polveri di eruzioni vulcaniche vicine e lontane, particelle di origine terrestre ed 
extraterrestre, meteoriti, pollini, sostanze inquinanti e ricadute (fallout) di esplosioni 
nucleari. 
Sono numerose le analisi che si possono eseguire su un campione di ghiaccio:  
• Analisi delle polveri (sia del contenuto che della composizione); 











) e degli elementi in 
traccia (Al, Ni, V, Ti, Cr, Mo, Cd, Cu, Zn, Cd, Pb ed elementi del gruppo del 
Platino); 
• Misura della conducibilità elettrica (ECM); 
• Analisi della composizione delle bolle d’aria con particolare riferimento a gas 
serra quali metano (CH
4
), biossido di carbonio (CO
2
) e biossido di azoto (N
2
O); 
• Determinazione del contenuto di radionuclidi (Tritio, 
10
Be, ecc.) utilizzati per 
la datazione delle carote di ghiaccio; 
• Analisi isotopiche del ghiaccio (δD e δ
18






Grazie alla possibilità di ottenere indicazioni precise sulla temperatura di 
formazione della neve, le carote di ghiaccio rivestono un ruolo fondamentale 
soprattutto nello studio del clima del passato (Dansgaard, 1964; Johnsen et al., 
1989; Cuffey et al., 1995); inoltre, le bolle d’aria contenute nel ghiaccio stesso 
forniscono informazioni sulla composizione dei gas atmosferici ed in particolare 
sulla concentrazione dei gas serra (Oeschger et al., 1984; Chappellaz et al., 1993), 
l’acidità del ghiaccio dà indicazioni su eventi vulcanici esplosivi che si siano fatti 
risentire in quelle zone (Hammer et al., 1980; Clausen, 1995) e gli elementi in 
traccia sono preziosi indicatori per lo studio dei cicli bio - geochimici su scala 
globale (Barbante et al., 2001). Tuttavia le funzioni di trasferimento fra atmosfera / 
neve / ghiaccio e la loro variabilità spaziale devono essere meglio esplorate per una 







fisici ed isotopici delle carote di ghiaccio. Sarà così necessario, affinché la comunità 
scientifica possa fornire previsioni esatte sulle future variazioni climatiche e del 
livello del mare globale (Global Sea Level - GSL), capire le cause del clima presente e 
passato oltre ai cambiamenti della criosfera.  
È proprio il contributo della calotta antartica ed in particolare i processi che 
determinano il bilancio di massa superficiale, una delle incertezze più grandi nelle 
previsioni dell'aumento del GSL. Il livello del mare globale è aumentato di 1.7 
mm/anno nel secolo passato e di 2.8mm/anno nella decade passata (Church & 
White, 2006: Leuliette et al., 2004). La criosfera ha contribuito a circa il 60% 
dell’aumento del GSL dal 1993 al 2005 (Kaser et al., 2006; Chen et al., 2006; 
Veliicogna & Wahr, 2006).  
Lo scenario futuro descritto dai modelli climatici globali (Global Climatic Models - 
GCMs) suggerisce che le precipitazioni in Antartide potrebbero aumentare a seguito 
del riscaldamento climatico a causa della maggior capacità da parte dell’atmosfera 
di trattenere più vapore acqueo (Huybrechts et al., 2004). Questo aumento nelle 
precipitazioni potrebbe compensare parzialmente le crescenti perdite per distacco di 
iceberg dalle zone costiere della calotta. Inoltre, nella troposfera sopra la superficie 
dell'Antartide, si è riscontrato dall'inizio degli anni ‘70 un aumento piuttosto elevato 
delle temperature nella stagione invernale, periodo in cui secondo alcuni autori 
(Turner et al., 2006) l'Antartide riceve la maggior parte delle precipitazioni. Una 
riprova di tale riscaldamento si registra nelle acque oceaniche e nell'atmosfera 
intorno all'Antartide (Gille, 2002), che sono le regioni sorgenti di gran parte 
dell'umidità che cade sul continente. Perciò la variabilità della circolazione 
atmosferica, piuttosto che l’aumento termodinamico dell’umidità, potrebbe essere il 
fattore determinante per la variabilità delle precipitazioni osservata nel recente 
periodo. 
Ad oggi, i modelli atmosferici indicano che non c’è stato un significativo aumento 
delle precipitazioni in Antartide dal 1980 ma piuttosto una rilevante variabilità 
interannuale e decennale delle precipitazioni. Fluttuazioni di ± 20 mm w.eq. (water 
equivalent = acqua equivalente) si verificano spesso e possono facilmente 
mascherare il trend su brevi periodi (Monaghan et al., 2006 a). Unendo le 
simulazioni dei modelli e le osservazioni in sito ottenute soprattutto dalle carote di 
ghiaccio, non si osserva un aumento delle precipitazioni sull’Antartide dall’Anno 
Geofisico Internazionale (IGY - International Geophysical Year – 1958/59) ma una 







l’innalzamento del livello del mare non può essere mitigato da un potenziale 
aumento delle precipitazioni in Antartide (Monaghan et al., 2006 b).  
Una maggior conoscenza della superficie del continente (venti e topografia) e delle 
modalità di circolazione atmosferica (ENSO, SAM ecc), potrebbe aumentare la 
rappresentatività dei dati che si ottengono da una singola perforazione, rendendoli 
così distintivi dell’area circostante.  
Per questo, a seguito della scarsità dei dati climatologici e glaciologici è 
estremamente importante ottenere dati ad alta risoluzione dalle zone interne del 
continente antartico. Questi si ottengono da: i profili degli isotopi stabili, l’attività 
tritio e l’analisi chimica delle carote di nevato e ghiaccio dell’Antartide; l’insieme di 
queste analisi permettono di valutare sia le variazioni di temperatura del passato 
che i cambiamenti del tasso d’accumulo. Quest’ultimo si deduce dalla relazione 
esistente fra la temperatura (ricavata dagli isotopi) e la pressione del vapore saturo 
(Parrenin, et al., 2001). La composizione isotopica della neve e le ricostruzioni della 
temperatura e dell’accumulo sono, infine, essenziali per convalidare i modelli 
applicati all’Antartide e migliorare la comprensione dell'equilibrio della calotta di 
ghiaccio e la sua reazione dinamica alle variazioni del clima ed ai cambiamenti del 


































La situazione geografica dell’Antartide (figura 1.1), confinata oltre il 60° parallelo di 
latitudine sud e coperta totalmente di ghiacci, è conseguenza di una lunga e 
complessa evoluzione geologica. Sino al Giurassico (140 milioni di anni fa) 
l’Antartide occupava latitudini temperate e faceva parte del super continente 
Gondwana (Africa, Arabia, India, Ceylon, Australia, Nuova Zelanda e Sud America). 
Durante il Terziario (circa 20 milioni di anni fa), dopo lo smembramento del 
Gondwana avvenuto alla fine del Giurassico, si ha il definitivo distacco 
dell’Antartide dall’America Meridionale.  
 
 
 Figura 1.1 - Il continente antartico. Da www.mna.it. 
 
Intorno al continente antartico, rimasto dunque isolato, si è sviluppata una 
corrente oceanica alimentata dai moti convettivi tra le masse d’acqua di diversa 
temperatura, favorita dalla circolazione atmosferica di tipo ciclonico e influenzata 
dalla rotazione terrestre. Questa corrente circumpolare antartica ostacola la 







continentali; ha così avuto inizio il progressivo raffreddamento del continente 
antartico in concomitanza dei seguenti fattori: 
- la posizione geografica; 
- la grande estensione continentale e l’altitudine media elevata; 
- la forte riflessione dei raggi solari da parte della superficie innevata. 
Tutte queste condizioni hanno portato nel tempo al lento accumulo della coltre di 
ghiaccio formatasi a spese dell’umidità atmosferica proveniente dai settori più 
temperati degli oceani circostanti 
L’Antartide è il più alto, il più secco, il più freddo ed il più ventoso continente del 
pianeta. Oltre il 97 % della sua superficie è coperta dal più grande complesso 
glaciale della Terra, il 91 % dei ghiacci presenti sul nostro pianeta. Circondata dai 
tre oceani dell’emisfero meridionale Atlantico, Pacifico e Indiano, l’Antartide ha una 
forma vagamente circolare, interrotta da un’appendice, la Penisola antartica, rivolta 
verso l’America meridionale e due insenature: una nel settore Pacifico in 
corrispondenza della Piattaforma di Ross e del Mare di Ross, l’altra nel settore 
Atlantico in corrispondenza del Mare di Weddell.  
Le sue coste si trovano a 950 Km dal Sud America, 2300 Km dalla Tasmania, 2300 
Km dalla Nuova Zelanda e 3500 Km dall’Africa. Il centro del continente antartico 
corrisponde quasi col polo sud geografico; mentre il punto più interno e lontano 
dalle coste, denominato “Polo dell’Inaccessibilità”, si trova a 83° S e 53° E, al centro 
dell’Antartide Orientale. 
L’intera regione antartica, compreso il suo oceano, ha un’estensione di circa 40 
milioni di Km2, di cui 13,9 (una volta e mezzo l’Europa) occupati dal continente e 
dalle sue isole. Quest’ultime si possono distinguere in: 
 isole antartiche, ovvero quelle a ridosso del continente, comprese nella 
convergenza antartica e unite ad esso dal ghiaccio; 
 isole sub-antartiche, nei pressi o esternamente alla convergenza e unite al 
continente dalla banchisa solo nei mesi invernali. 
La calotta glaciale ricopre il territorio per il 97,6 %, il restante 2,4 % è rappresentato 
dalle aree deglaciate. Queste sono situate prevalentemente nella fascia costiera, 
dove si formano laghi per lo più di acqua dolce; laghi di acqua salata possono 
originarsi solo dal sollevamento dei margini della calotta glaciale e quindi dal 
conseguente isolamento dell’acqua di mare nelle depressioni, oppure 
dall’evaporazione dell’acqua e conseguente precipitazione dei sali in essa contenuti. 







pianeta: basti pensare che, in caso di totale scioglimento dei suoi ghiacci, le acque 
degli oceani si alzerebbero di quasi 70 m (figura 1.2).  
 
 
Figura 1.2 – Simulazione della penisola italiana con aumento del livello del mare di 70 
metri. 
 
Il volume dei ghiacci, sulla base di nuovi rilevamenti altimetrici da satellite, è 
stimato in circa 26,6 milioni di km3. La presenza della calotta glaciale fa sì che 
l'elevazione media dell'Antartide sia di 2500 m (con punte di oltre 4700 m), 
risultando perciò di 1500 m circa maggiore di quella media degli altri continenti. 
Apparentemente unitaria, la massa glaciale che ricopre l'Antartide è in realtà 
costituita da diversi corpi glaciali. La maggior parte del volume totale è accumulato 
nelle due enormi calotte coalescenti che ricoprono l'Antartide, la calotta orientale e 
quella occidentale. Ai margini delle calotte si sviluppano grandi piattaforme e lingue 
di ghiaccio galleggianti, alimentate da veri e propri fiumi di ghiaccio (ice stream). Le 
piattaforme più estese, note anche come “barriere” o “tavolati”, si sviluppano 
prevalentemente all'interno di insenature o in prossimità di isole costiere, alle quali 
sono ancorate. Presentano una superficie piatta e sono generalmente delimitate da 







sopra del livello del mare; la parte sommersa risulta comunque essere molto più 
estesa di quella emersa.  
 
 
Figura 1.3 – La piattaforma del continente antartico. Da www.mna.it. 
 
L'area totale delle piattaforme antartiche è di oltre 1,7 milioni di km2. Circa il 30 % 
delle coste antartiche è definito dai margini delle piattaforme, che riversano in mare 
i caratteristici iceberg tabulari, di dimensioni talora enormi. In prossimità delle 
coste il ghiaccio diventa più sottile e si estende sull’oceano, per 1,4 milioni di km2 in 
piattaforme di ghiaccio parzialmente fluttuanti spesse anche centinaia di metri. 
L'Antartide è circondata da una piattaforma continentale, che si sviluppa fino a 500 
- 900 m di profondità (figura 1.3). Nei sedimenti e nell'assetto strutturale della 
piattaforma continentale è documentata la storia sedimentaria, tettonica e glaciale 
degli ultimi 40 milioni di anni. A differenza delle piattaforme degli altri continenti, 
quella antartica si trova a profondità più elevate (anche oltre 1000 m) ed è solcata 
da ampie incisioni. Queste anomalie devono la loro origine alla presenza della 
calotta glaciale che, con il suo peso, deprime il continente e con le sue ripetute fasi 
di avanzamento e arretramento, causa l'erosione o la deposizione di sedimenti 









Figura 1.4 – Visione tridimensionale della calotta di ghiaccio dell’Antartide e del basamento. 
Da “Museo Nazionale dell’Antartide”, M. Alberti. 
 
La copertura glaciale antartica è costituita da due elementi principali, la calotta 
orientale e la calotta occidentale, separati dall’imponente sistema montuoso della 
Catena Transantartica (figura 1.5). 
 
 







• La calotta orientale copre un'area di 9,86 milioni di km2 (senza le piattaforme 
galleggianti), ha uno spessore medio di oltre 2500 m ed un volume totale di 
oltre 22 milioni di km3. Si presenta di forma vagamente ellittica e, ai margini, 
ha un profilo convesso; la superficie è un’ininterrotta distesa di altopiani 
glaciali con brevi tratti di terreno scoperto lungo le coste. I rilievi emergenti 
dal ghiaccio (nunatak) e le aree costiere prive di copertura glaciale coronano 
la calotta nella fascia più esterna. La porzione sommitale della calotta 
(plateau) costituisce un altopiano con alcune ampie culminazioni, le cupole 
glaciali. Tra queste, la più elevata è la culminazione Argos (Dome A, oltre 
4200 m), ubicata in corrispondenza dei Monti subglaciali Gamburstev che, 
pur rimanendo sepolti dalla coltre glaciale, si innalzano fino a 3000 m sul 
livello del mare. Lungo il margine occidentale della calotta orientale sorgono 
alcuni vulcani tra i quali si ricordano l’Erebus, attivo, e il Terror, spento. La 
calotta orientale è di tipo continentale, poggia su un substrato roccioso 
ubicato prevalentemente al di sopra del livello marino. 
• La calotta occidentale, situata ad ovest rispetto al meridiano fondamentale di 
Greenwich, ha dimensioni molto minori rispetto a quella orientale (2,23 
milioni di km2) ed uno spessore medio del manto glaciale di circa 1700 m. 
Può essere suddivisa in diversi blocchi: Terra di Marie Byrd, Terra di 
Ellsworth e la Penisola antartica, suddivisa a sua volta in Terra di Rolman e 
Terra di Graham. Al di sotto il ghiaccio che la copre, presenta un complesso 
arcipelago con elevati rilievi (Vinson 5140 m). Infatti la calotta occidentale è 
di tipo marino, e poggia su fondali ancorati ad una serie di isole ed 
arcipelaghi. 
Le catene montuose più importanti del continente antartico sono: 
• la Catena Transantartica, che si estende per 4000 km dalla Terra Vittoria del Nord 
alla Piattaforma di Filchner e raggiunge i 4528 m di altezza con il Monte 
Kirkpatrick; 
• i Monti di Ellsworth, situati alla base della Penisola antartica, con il Monte 
Vinson, “tetto del continente”, che arriva a 5140 m. 
I principali vulcani sono: 
• l’Erebus, di 3784 m, situato sull’isola di Ross; 








L’Antartide ha il clima più freddo e più secco della terra, caratteristica questa 
intimamente connessa con la sua posizione geografica; infatti la regione antartica, 
riceve soltanto una piccola quantità di radiazione solare diretta a causa della bassa 
incidenza con cui i raggi del sole colpiscono la Terra alle latitudini polari. Durante il 
periodo estivo le regioni polari assorbono circa il 30 % dell’energia pervenuta 
all’equatore, mentre durante il periodo invernale non arriva nessuna radiazione: in 
definitiva l’Antartide ottiene annualmente circa il 15 % dell’energia solare che riceve 
l’equatore. Inoltre, la differente distribuzione fra terre emerse e mari che si riscontra 
fra l’emisfero australe e l’emisfero boreale fa sì che la regione antartica sia molto più 
fredda anche rispetto a quella artica; di fatto, il bacino Artico è un’area oceanica 
quasi completamente circoscritta da masse continentali in cui l’oceano si comporta 
come fonte di calore per le aree continentali circostanti, mentre all’opposto 
l’Antartide è un continente isolato, circondato esclusivamente dall’ Oceano 
Meridionale. Alla scarsa radiazione solare ed all’isolamento del continente va 
aggiunta anche l’influenza dell’elevata altitudine che caratterizza la calotta nevosa 
che ricopre il continente antartico (figura 1.6).  
 
 







A tali quote, gran parte della radiazione ricevuta in estate viene restituita 
all’atmosfera per effetto dell’albedo*. Come accennato precedentemente, il 
soleggiamento del continente non è molto abbondante: ai mesi caratterizzati dalla 
lunga notte polare seguono i mesi primaverili ed estivi in cui il sole è spesso 
schermato dalle nubi. Ricordando che la neve e il ghiaccio riflettono gran parte delle 
radiazioni solari che giungono al suolo (albedo), in inverno l’assenza di raggi solari 
determina un ulteriore raffreddamento del continente. Questa ulteriore perdita di 
calore causa un notevole raffreddamento e l’istaurarsi, in prossimità della 
superficie, di uno spesso strato di aria fredda, denominato strato d’inversione*. 
Durante il periodo invernale, la differenza di temperatura tra quella al suolo e 
quella atmosferica (a 1000 metri d’altezza) può superare i 30 °C.  
 
* Albedo = frazione di radiazione incidente che viene riflessa da un corpo. Ad esempio un 
campo di neve, come le pianure in Antartide, ha un albedo dell’80% (riflessione totale 
100%).  
 
* Inversione termica = particolare fenomeno atmosferico e meteorologico; normalmente, 
all'aumentare della quota altimetrica la temperatura dell’aria diminuisce, perché, al contatto 
con il suolo l'aria si riscalda diminuisce il suo peso specifico e si alza. Durante un'inversione 
termica accade il fenomeno opposto: salendo, l'aria fredda al suolo si riscalda, invece di 
raffreddarsi.  
 
La notevole stabilità dello strato d’inversione impedisce, almeno negli strati più 
bassi, la formazione di una circolazione atmosferica che favorisca la penetrazione 
delle correnti miti oceaniche verso l’interno; si avrà così che le correnti aeree e 
marine scorrono intorno al continente con un movimento quasi circolare, da ovest 
verso est (“deriva dei venti occidentali”). 
L’effetto predominante di questo freddo estremo, principale caratteristica del clima 
antartico, e’ che l’immensa quantità di acqua presente nel continente, non sia 
disponibile in forma liquida ma bensì eternamente “intrappolata” sottoforma di 
ghiaccio. Infatti, l’intenso freddo antartico determina in atmosfera un basso tasso di 
umidità e di conseguenza scarse precipitazioni, mentre al suolo l’acqua è presente 
in forma liquida solo nei brevi periodi estivi; quindi benché l’Antartide possieda 
circa 80% delle riserve di acqua dolce di tutta la terra, il clima antartico e’ uno dei 
più aridi del pianeta.  
Le temperature medie del continente sono estremamente basse. Al Polo Sud (quota 
2.800 metri) la temperatura media annua è di - 50 °C, quella del mese più caldo 







Il record del freddo, che è anche il record mondiale, appartiene alla vecchia stazione 
sovietica di Vostok (quota 3.500 metri) con un valore di -91 °C registrato nel 1997.  
Le regioni costiere hanno un clima decisamente più mite grazie alla minore 
altitudine e all'influenza del mare: qui le temperature anche in inverno scendono 
raramente sotto i -30 °C mentre in estate possono superare lo zero. Questo mostra 
come anche in Antartide la continentalità del clima sia un fattore determinante 
nella distribuzione delle temperature (figura 1.7).  
La parte più calda del continente è la Penisola antartica e le isole adiacenti in cui la 




Figura 1.7 - Mappa delle temperature medie invernali in Antartide. Da www.mna.it. 
 
L’andamento delle temperature medie annue registrate da tutte le stazioni 
antartiche è caratterizzato da un breve periodo estivo in cui vengono osservate le 
temperature massime, seguito da un lungo periodo invernale caratterizzato da 
temperature basse piuttosto costanti. Il grafico delle temperature nei mesi invernali 
(figura 1.8) non presenta un minimo ben distinto; tende invece ad appiattirsi, 







qualsiasi fase del periodo. Questa è una caratteristica comune per l’Antartide e 

































Non sono solo le bassissime temperature una caratteristica da record dell’Antartide 
ma anche i fortissimi venti che ne solcano il territorio. Infatti, non sono rari venti 
con velocità comprese tra i 100 e i 200 Km/h che a volte superano anche i 300 
Km/h. L’origine dei venti in Antartide è fortemente legata alle quote elevate e alla 
fredda massa di ghiaccio che caratterizzano il continente stesso. La forte capacità di 
riflessione da parte del ghiaccio  dei raggi solari (albedo) e la conseguente perdita di 
calore producono uno strato superficiale di aria molto fredda che scorre in modo 
strettamente condizionato dalla superficie topografica del ghiaccio. Questi venti di 
caduta, catabatici, sono generalmente i più importanti e caratteristici dell’Antartide. 
Essi possono diventare particolarmente forti (punte di velocità oltre i 300 km/h) 
scendendo per gravità lungo il pendio che dal plateau centrale porta alle zone 
costiere. Sono, infatti, la causa delle condizioni quasi costanti di vento forte 
blizzard* e di tormente di neve registrate in molte stazioni costiere antartiche e della 
presenza, al largo delle coste (figura 1.9), di aree di mare prive di ghiaccio marino 
anche in inverno (Polynya).  
Nelle regioni più interne del continente, l'atmosfera è stratificata e stabile ed i venti 
sono deboli, con velocità attorno ai 15 km/h durante tutto l'anno; spesso però i 
venti soffiando nella stessa direzione, danno origine alle caratteristiche ondulazioni 
ed asperità della superficie nevosa (Sastrugi).  
 
* Blizzard = vento che soffia in genere dalle zone interne verso il mare, è più intenso in 
inverno che in estate ed è dovuto all’enorme differenza di temperatura (e conseguentemente 
di pressione) che si genera tra le zone più interne del continente e la parte costiera. 
 







Intorno ai margini costieri (figura 1.10), l’influenza dei venti catabatici viene 
attenuata a causa dell’aumento dell’influenza dei cicloni che si muovono da ovest 
verso est. Sia la Penisola antartica, che si protende in seno a questa circolazione, 
che le altre regioni costiere sono particolarmente interessate da queste 
perturbazioni. In queste situazioni, anche dei venti deboli possono apportare 
quantità considerevoli di aria relativamente calda e umida dal mare e di 
conseguenza maggiori quantità di precipitazioni.  
 
 













Come precedentemente accennato, le precipitazioni antartiche sono assai scarse, 
paradossalmente assimilabili a quelle di un clima desertico; all'interno del 
continente cadono anche meno di 50 mm annui e solo in prossimità delle coste si 










L’aridità della parte centrale dell’Antartide è una conseguenza della circolazione 
atmosferica. Secondo Weyant (1966) gran parte dell’acqua atmosferica che precipita 
sull’Antartide ha origine nelle acque libere dell’emisfero australe. Il maggior afflusso 
d’acqua si verifica durante l’inverno e la maggior parte di essa viene trasportata 
nell’alta troposfera. La zona più interna del plateau, che comprende gran parte 





interessata da copertura nuvolosa, riceve una elevata insolazione ed è caratterizzata 







che interessano questa regione provengono direttamente dai livelli più alti della 
troposfera ed hanno origine nei mari delle regioni sia temperate che tropicali.  
Osservando le due figure. 1.7 e 1.11 si può notare come ci sia una corrispondenza 
tra le temperature e le precipitazioni: le isoterme assomigliano alle isoiete. Una 
temperatura media di -25°C corrisponde ad una precipitazione media di circa 400 
mm w.eq.a
-1
, mentre le temperature inferiori ai - 55°C corrispondono a valori di 
precipitazione inferiori ai 50 mm w.eq.a
-1
. Questo si spiega con il fatto che a - 55 °C 
la pressione di saturazione del vapore è 30 volte inferiore rispetto a quella che si 
registra a - 25 °C quindi la massa d’aria può contenere una quantità inferiore di 
umidità. Infatti, a causa della scarsa umidità del plateau antartico ed allo stesso 
tempo dell’elevata umidità relativa (circa del 70%) dovuta alle freddissime 
temperature, l’atmosfera sopra il plateau antartico risulta satura (spesso 
sovrassatura) d’umidità rispetto al ghiaccio; ciò favorisce la formazione di cristalli di 
ghiaccio che precipitano direttamente dal cielo limpido. Queste precipitazioni 
vengono appunto chiamate clear sky e rappresentano la maggior parte delle 
precipitazioni del plateau antartico (Ekaykin et al., 2004).  
La fascia costiera dell’Antartide orientale, inclusa la banchisa, riceve maggiori 
quantità di umidità, rispetto alle zone del plateau centrale. Questa umidità, 
proveniente dagli oceani che circondano l’Antartide, viene trasportata dalle masse 
d’aria che si muovono nei livelli più bassi dell’atmosfera. Il clima della fascia esterna 
dell’Antartide dipende in larga misura dalla topografia. Queste aree sono 
caratterizzate da venti catabatici molto forti che provengono dal plateau centrale e 
incanalandosi a causa della topografia possono diventare estremamente violenti. In 
concomitanza di questi venti particolarmente forti, si verifica un considerevole 
trasporto di neve in sospensione che viene soffiata direttamente dal plateau centrale 
e nessuna o scarsa precipitazione diretta. Le zone più esterne del continente, sono 
interessate anche dall’attività ciclonica che riguarda la zona più meridionale 
dell’oceano Antartico; i venti che provengono dal mare possono portare 
precipitazioni che hanno un’origine locale. Quando i venti catabatici si attenuano o 
cessano del tutto, le masse d’aria marittima possono muoversi verso l’interno del 
continente, spesso portando nuvolosità e precipitazioni abbondanti. Nella fascia 
costiera le perturbazioni che si muovono da ovest verso est nell’area dell’oceano 
meridionale, portano abbondanti precipitazioni e favoriscono i forti venti osservati 









Là dove i tre oceani – Atlantico, Pacifico ed Indiano – raggiungono le latitudini più 
meridionali, essi si fondono in un’immensa massa d’acqua che circonda l’Antartide: 
l’Oceano Australe o Antartico. 
L’Oceano Australe ha un’area doppia di quella del continente; il suo limite 
meridionale coincide con la costa antartica mentre quello settentrionale è 
convenzionalmente rappresentato da una linea che corre tra 50° e 60° latitudine 
sud intorno al continente detta “Convergenza Antartica”. Tra il 52° parallelo e il 65° 
si sviluppa la “Corrente Circumpolare Antartica” che si muove da ovest verso est, 
perciò in senso orario intorno al continente, compresa fra il “fronte antartico” ed il 
“fronte sub - antartico” (figura 1.12). Questa corrente non è guidata solo dal regime 
dei potenti venti occidentali, ma anche dalla topografia del fondo marino. In 
vicinanza del continente antartico, il regime dei venti orientali innesca una corrente 
mediamente diretta verso ovest definita “Corrente Polare”. Tra la corrente 
circumpolare e quella polare il sistema dei venti mantiene attivi i vortici ad 
andamento orario che caratterizzano le regioni del Mare di Ross e di Weddell. A 
breve distanza dalle coste, invece, la corrente influenzata dai fondali marini e dai 
venti continentali si muove in senso antiorario. Pur costituendo una barriera tra le 
acque temperate e acque fredde, la corrente circumpolare permette un graduale 
scambio di calore, sostanze nutritive, ossigeno e anidride carbonica tra le masse 
d’acqua in contatto. Nell'Oceano Meridionale avviene un notevole scambio di energia 
fra le acque fredde antartiche e quelle settentrionali più calde. Si tratta di un 
processo che tende a compensare il surplus di energia prodotto nelle acque 





























Figura 1.12 – Le correnti oceaniche che circondano il continente antartico. Da www.mna.it. 
 
Lungo la “Corrente Circumpolare” si realizza, infatti, lo scambio di energia e del 
contenuto di sali che regola e condiziona il trasferimento delle sostanze chimiche e 
delle specie biologiche, consentendo all'ecosistema antartico di mantenere le sue 
peculiari caratteristiche. La zona che meglio manifesta questi fenomeni è la 
convergenza antartica dove l'acqua superficiale antartica molto fredda, ma di 
minore salinità, incontra l'acqua superficiale sub-antartica più calda e più salata. 
La zona polare frontale è definita in superficie dall'isoterma di 2° C ed in profondità 










Figura 1.13 – Sezione della circolazione oceanica. Da www.mna.it. 
 
Il quadro sintetico della circolazione termoalina (figura 1.13) nell'Oceano 
Meridionale vede acqua profonda, calda e salata, che fluisce verso l'Antartide. 
Questa massa d'acqua emerge in corrispondenza della divergenza antartica, si 
raffredda e si arricchisce in ossigeno per formare sia l'acqua superficiale sia l'acqua 
di fondo antartica. La zona della convergenza è caratterizzata dal succedersi di 
sistemi ciclonici che causano tempeste con vento di grande intensità ed onde 
gigantesche tanto da essere nota nella letteratura come i “50 ruggenti ed i 60 
urlanti”. 
Si può perciò affermare che l'Oceano Meridionale o Antartico svolge un ruolo di 
primo piano nella regolazione del clima a scala globale; interagendo con la 
circolazione atmosferica e con le acque di scioglimento dei ghiacciai antartici, funge 
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Attraverso lo sforzo coordinato di numerosi programmi di ricerca nazionali e 
internazionali, il progetto ITASE (International Trans-Antarctic Scientific Expedition) 
ha lo scopo di raccogliere ed interpretare informazioni climatiche, atmosferiche e 
ambientali nelle aree più remote e sconosciute del continente antartico (Mayewski & 
Goodwin, 1999). ITASE affianca alle tradizionali traverse una serie di moderne 
tecnologie: GPS, rilevazioni radar, comunicazioni satellitari e ricerche 
multidisciplinari. 
I dati (accumulo nevoso, temperatura dell'aria, circolazione atmosferica, estensione 
ghiaccio marino) raccolti lungo i percorsi (figura 2.1) che si diramano dalla costa 
alle aree più remote dell'interno, permetteranno di ricostruire i cambiamenti 
climatico - ambientali in Antartide e negli oceani circostanti negli ultimi 1000 anni.  
 
 
Figura 2.1 - Percorsi delle traverse ITASE: completate (linee continue), proposte (linee 
tratteggiate); immagine da satellite. Da Jezek et al., 2002. 
 
Infatti, l’obiettivo principale del progetto ITASE è di determinare la variabilità 
spaziale del clima in Antartide (precipitazione nevosa, temperatura dell’aria, 
circolazione atmosferica) negli ultimi 200 anni e, dove possibile, negli ultimi 1000 
anni. Lo scopo è quello di vedere come la moderna atmosfera ambientale (clima e 
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composizione atmosferica) viene rappresentata negli strati più superficiali della 
calotta antartica. Primariamente ci si concentra sugli ultimi 200 anni sebbene 
alcuni record di ITASE ricoprono gli ultimi 1000 anni. Il periodo di 200 anni è stato 
scelto in quanto risulta abbastanza semplice raccogliere carote di ghiaccio in grado 
di ricoprire questo intervallo temporale al fine di ottenere una copertura 
geograficamente significativa delle differenze climatiche del continente; per di più 
negli ultimi 200 anni si sono verificati i maggiori trambusti antropogenici in 
atmosfera. 
Inoltre, le informazioni scientifiche raccolte nell’ambito di ITASE sono essenziali per 
interpretare i dati derivanti dalle perforazioni profonde (per esempio EPICA - 
European Project for Ice Coring in Antartica), per monitorare le condizioni climatiche 
e la composizione dell’atmosfera nelle aree più remote del continente, per valutare 
l’attuale contributo dell’Antartide alle variazioni del livello del mare e per 
interpretare i dati tele -rilevati da satellite.  
L’Antartide ricopre un ruolo estremamente importante nella dinamica spaziale e 
temporale del complesso sistema climatico della Terra (atmosfera, biosfera, 
antroposfera, idrosfera, criosfera, litosfera e input cosmogenici). Purtroppo le nostre 
conoscenze sulle funzioni del clima dell’Antartide a livello spaziale e temporale sono 
ancora poche a causa del limitato periodo di osservazioni strumentali delle variabili 
climatiche (ultimi 30-50 anni). Inoltre, l’Antartide presenta significativi contrasti 
regionali e variazioni climatiche a scala decennale; la vasta regione interna è 
influenzata dalla temperatura d’inversione continentale mentre le regioni costiere ed 
alcune porzioni dell’interno sono influenzate dalle incursioni dei sistemi ciclonici 
che circondano il continente. Conseguentemente, le regioni costiere sono 
maggiormente collegate al trasporto della bassa troposfera mentre quelle interne, ad 
elevate altitudini, sono legate principalmente al trasporto verticale dall’alta 
troposfera e stratosfera. Ne seguirà perciò una variabilità climatica più elevata nelle 
regioni costiere rispetto quelle più interne.  
Inoltre, le variazioni climatiche ad alta frequenza coinvolgono sia l’Antartide che il 
circostante Oceano Meridionale; queste variazioni possono essere collegate all’ENSO 
– El Niño Southern Oscillation, alla SAM – Southern Annular Mode, a perturbazioni 
atmosferiche a scala da locale a globale come: gli eventi vulcanici, che schermano 
l’atmosfera, e le variazioni del ghiaccio marino. Questa complessa variabilità 
climatica è associata a significative variazioni di temperatura, accumulo nevoso, 
trasporto di polveri ecc. 
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Al programma di traverse nazionali e internazionali partecipano 20 nazioni 
(Argentina, Australia, Belgio, Brasile, Canada, Cile, Cina, Francia, Germania, 
Giappone, India, Italia, Norvegia, Nuova Zelanda, Olanda, Regno Unito, Russia, 
Svezia, Sud Corea, USA).  
Le molteplici attività del progetto ITASE comprendono essenzialmente perforazioni 
della neve/nevato, rilievi geofisici, raccolta di campioni di neve (in superficie e in 
trincee), d’aria (a diverse quote) e misure delle proprietà fisiche dell’atmosfera; i dati 
e i campioni vengono raccolti e archiviati utilizzando laboratori mobili di ricerca, 
montati su slitte e trainati da veicoli cingolati. 
In gergo polare queste carovane sono chiamate “traverse”: la carovana italiana è 
formata da 4 veicoli cingolati che trainano 5 moduli montati su slitte (modulo 
abitazione, modulo generazione ed officina, modulo perforazione, modulo 
magazzino) e tre cisterne di carburante (figura 2.2). 
 
 
Figura 2.2 – Moduli vita trainati in una carovana antartica. Foto di M. Frezzotti. 
 
Finora il progetto ITASE ha raccolto oltre 20.000 km di stratigrafie della superficie 
nevosa, ha perforato più di 240 carote di neve e ghiaccio (per un totale di oltre 
7.000 m), ha esplorato parte delle aree più remote del continente antartico 
raggiungendo la culminazione della calotta orientale a più di 4.000 metri di quota e 
ha raccolto campioni di atmosfera fino a quote superiori a 20.000 m. 
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Vengono raccolti dati di: isotopi, principali cationi e anioni, elementi in tracce, 
perossido idrogeno (H2O2), formaldeide (HCHO), acidi organici, temperature a 10 m 
di profondità, stratigrafia e GPR-GPS. Inoltre le traverse hanno fornito la possibilità 
d’installare stazioni meteo automatiche (AWS – Automatic Weather Station) e di 
effettuare misure del chimismo atmosferico e osservazioni meteorologiche; una serie 
molteplice di inter-discipline per costituite un importante database, al fine di 
esplorare la variabilità temporale e l’evoluzione recente del clima antartico 
attraverso un assortimento spaziale e temporale di dati senza precedenti (figura 
2.3).  
 
Figura 2.3 – Schema dell’approccio multi-disciplinare del programma ITASE. Da Mayewski 
et al., 2005. 
 
Il Progetto Nazionale di Ricerca in Antartide (PNRA) ha iniziato le sue attività 
nell’ambito del progetto ITASE durante la IX spedizione (1993-94). In quella 
occasione la calotta antartica venne esplorata con mezzi cingolati partendo dalla 
stazione Mario Zucchelli, percorrendo circa 270 km in un’area estremamente 
pericolosa a causa dei crepacci. Nel 1996-97 sono stati esplorati circa 600 km di 
calotta raggiungendo la culminazione di Talos Dome, dove è stata effettuata una 
prima perforazione di 90 m in neve e ghiaccio. Durante la campagna 1998 - 99 è 
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stata esplorata la calotta est - antartica fino alla culminazione di Dome C, 
percorrendo circa 1300 km. Nella campagna 2001 - 02 sono state esplorate le Terre 
di Adelie, Oates e Vittoria. 
L’attività dei ricercatori italiani ha permesso di esplorare per la prima volta un’area 
di un milione di km2 (circa 3 volte la superficie dell’Italia) e con i dati raccolti di 
determinare le caratteristiche climatico - ambientali degli ultimi 200 - 800 anni 
dell’area di drenaggio nord - occidentale di Dome C. Fra i risultati più significativi 
possiamo citare: la ricostruzione paleoclimatica degli ultimi 800 anni nel sito di 
Talos Dome (Stenni et al., 2002), la scoperta e lo studio di “megadune” di ghiaccio 
(ondulazioni di dimensioni chilometriche della superficie glaciale) che gettano nuova 
luce sui processi di accumulo nevoso (Frezzotti et al., 2002 a, b), lo studio dei 
processi di sublimazione indotti dai venti catabatici (Frezzotti et al., 2004), lo studio 
del contributo dell’Antartide alle presenti e future variazioni del livello marino 
(Monaghan et al., 2006 a), la ricostruzione della distribuzione geografica 
dell’accumulo nevoso (Frezzotti et al., 2005, 2007 a) e la scoperta della mobilità dei 
duomi e delle linee spartighiaccio dovuta a fenomeni di accumulo nevoso (Urbini et 
al., in stampa). 
Negli anni è stato, infine, evidenziato come ogni singola carota sia rappresentativa 
soltanto del suo specifico sito: diventa pertanto fondamentale acquisire record ad 
alta risoluzione da un numero di siti quanto più ampio possibile, al fine di 





Figura 2.4 – La base italo-francese di Dome Concordia. 
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In questa ricerca di dottorato, applicando le metodologie della geochimica isotopica 
alle carote di nevato prelevate nell’area del bacino di drenaggio di Dome C (Antartide 
orientale) durante le campagne antartiche 2001 - 02 e 2002 – 03, si stimerà la 
variazione spaziale dell’accumulo nevoso mediante l’analisi dell’attività tritio. Questo 
parametro, fondamentale per gli studi sul bilancio di massa, consentirà di diminuire 
le incertezze sul contributo dell’Antartide nelle variazioni del livello marino globale. 
Inoltre, mediante lo studio isotopico (δ18O, δD e d) di due carote provenienti da siti 
costieri ad accumulo elevato, si fornirà la caratterizzazione delle precipitazioni 
dell’area presa in esame. Infine, la comprensione delle diverse modalità della 
circolazione atmosferica (ENSO, SAM ecc…) ed il confronto di queste con i profili 
isotopici ottenuti, permetterà di definire le influenze di queste “Teleconnections” 
atmosferiche sul clima antartico. 
Collocata nell’ambito del progetto scientifico "Bilancio di massa superficiale dell'area 
di drenaggio di Dome-C", finanziato dal PNRA (Programma Nazionale di Ricerche in 
Antartide) e dal Progetto ITASE (International Trans-Antarctic Scientific Expedition), 
la presente ricerca di dottorato si propone quindi di: 
• incrementare i dati sulla variazione spaziale e temporale dell’accumulo 
nevoso, che consentiranno di diminuire le incertezze sul ruolo dell’Antartide 
rispetto alle variazioni del livello marino globale; 
• ricostruire le variazioni climatico - ambientali degli ultimi 150 anni; 
• fornire nuovi dati isotopici per la validazione dei modelli climatici; 
• definire le influenze delle “Teleconnections” atmosferiche sul clima antartico 
per migliorare l’interpretazione dei dati di temperatura ed accumulo desunti 
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Area di studio e Tipologia dei Campioni 
 
I campioni considerati in questa tesi provengono dalle campagne antartiche 
effettuate nell’estate australe 1998/99, 2001/02 e 2002/03. 
Durante la traversa 1998/99 (rappresentata dalla linea rosa lungo 75°S, in figura 
2.4), effettuata dalla base italiana di Baia Terra Nova fino alla stazione italo–
francese Stazione Concordia (sito Dome C), sono stati raccolti, a partire dal sito 
GPS1 fino a circa 1000 km all’interno, con l’ausilio di un carotiere manuale, 227 
campioni integrati (uno ogni 5 km) di neve superficiale (carote da 1 m), 30 carote di 
nevato (di lunghezza compresa tra 10 e 50 m) e 7 trincee di neve (profonde 2 m 
circa e distribuite ogni 70 – 160 km). In questa zona, precedenti lavori (Frezzotti et 
al., 2002 b), hanno evidenziato la presenza di processi di sublimazione ad opera dei 
venti catabatici che influenzati dall’inclinazioni della superficie hanno un notevole 
impatto sull’accumulo nevoso. 
La traversa (2001/02), suddivisa in tre transetti, è stata effettuata nell’area 
compresa tra le Terre di Adelia, Giorgio V, Oates e Vittoria Settentrionale. La 
lunghezza complessiva di questa traversa è di circa 1875 km, così suddivisi: 
- un transetto di 255 km, con andamento circa S-N (D85 - D59), 
nell’entroterra della Terra di Adelia, posizionato lungo la direttrice che da 
Dumont D’Urville conduce a Dome C; 
- un transetto di 480 km, con andamento circa N - S, che parte a 70 km dalla 
costa di Oates (GV7), segue lo spartighiaccio fino a Talos Dome, arrivando al 
sito M4; 
- un transetto di 1045 km, con andamento circa W - E (D66 - GV5), a 400 km 
dalla costa delle Terre di Adelia, Giorgio V e Oates, che segue l’isoipsa dei 
2150 m (figura 2.5). 
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Figura 2.5 – Immagine da satellite (M. Frezzotti) del bacino di drenaggio di Dome C 
(Antartide orientale) con i percorsi delle traverse ITASE 1998-99 e 2001-02, e i siti delle 
perforazioni profonde. 
 
Lungo la traversa (2001/02) sono stati prelevati 363 campioni, con l’ausilio di un 
carotiere manuale, campioni di neve superficiale (carote da 1 m) con una frequenza 
di campionamento anche in questo caso di 5 km, e 20 carote di lunghezza variabile 
tra 30 e 55 m. In aggiunta, lo scavo di 8 trincee ha permesso di ricostruire in modo 
dettagliato la stratigrafia dei primi due metri, con lo scopo di identificare gli 
andamenti stagionali e gli effetti dei processi post-deposizionali che intervengono su 
alcuni marker chimici (Becagli et al., 2004).  
La composizione isotopica dell’idrogeno delle “carotine” da 1 m prelevate in 
entrambe le traverse sono state analizzate, durante un periodo di soggiorno 
all’estero del corso di dottorato di ricerca, presso il Laboratoire des Sciences du 
Climat et de l’Environnement di Saclay (Parigi). 
Nell’ambito del progetto ITASE, nel bacino di drenaggio di Dome C (Antartide 
orientale), durante la XVII spedizione antartica italiana (2001 - 02) in un sito 
situato sull’ice divide che si estende dall’Oates Coast a Talos Dome denominato GV7 
(70°41.052’ S-158°51.749’ E) è stata prelevata una carota di nevato di 55 m di 
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lunghezza; nel medesimo sito è stata campionata anche una trincea di 1.6 m di 
profondità.  
Nella successiva campagna antartica (XVIII spedizione, 2002 - 03), in un sito posto 
nel margine occidentale della Terra Vittoria Settentrionale (Antartide orientale) 
denominato WL3 (70°13.984’ S - 158°44.009’ E) è stata perforata una carota di 
nevato della lunghezza di 15 m (figura 2.6). 
La misura della composizione isotopica (δ18O, δD e d) dei campioni ottenuti dalle 
suddette carote è stata effettuata presso il Laboratorio di Geochimica Isotopica 
dell’Università di Trieste. 
 
 
Figura 2.6 – Inquadramento dell’area di studio a sinistra, e a destra i siti di carotaggio GV7 
e WL3. Da Genoni et al., in stampa, (modificata). 
 
Il carattere costiero di entrambi i siti (vedi tabella 2.1), fa sì che questi risultino 
sottoposti ad elevati apporti di spray marino e caratterizzati da un alto tasso di 
accumulo nevoso.  
La temperatura misurata a fondo foro, nel sito WL3, (rappresentativa della 
temperatura media annua in situ) era di - 24,4 °C a 5 minuti dalla fine della 
perforazione e di - 26,1 °C trascorsi 30 minuti. Sebbene la stabilizzazione della 
temperatura a fonfo foro necessiti di diverse ore, questo dato indica comunque, per 
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GV7 70° 41.052’ 158° 51.749’ -31.8 °C 1947 95 S 55 m 
WL3 70° 13.984’  158° 44.009’  <-26. 1°C 1639 64 S 15.73 m 
 
Tabella 2.1 - Caratteristiche fisiche e geografiche dei carotaggi, S = Oceano Meridionale. 
 
Per i carotaggi è stato impiegato un sistema di perforazione elettromeccanica che 
fornisce carote del diametro di 10 cm; nel caso di WL3, sono state effettuate in 
totale 22 battute (run), con un’eccellente percentuale cumulata di recupero (99,4 
%). Gli spezzoni sono stati pesati in situ per il calcolo della densità, racchiusi in 
buste di polietilene e tenuti congelati a - 20 °C. Successivamente, nella camera 
fredda dell’Istituto di glaciologia dell’Università di Milano – Bicocca, da ogni 
spezzone è stata ricavata una barretta (sezione di 4 x 4 cm) rappresentativa dello 
spezzone stesso per le analisi isotopiche. In seguito, si è provveduto ad effettuare il 
sub-campionamento delle barrette, mediante una sega circolare (figura 2.7), con 
una frequenza di 3 - 4 cm, per un totale di 529 campioni. I campioni sono stati fusi 
solo al momento delle analisi. 
 
 
Figura 2.7 – Sega circolare per il campionamento delle carote di nevato ghiaccio nella 
camera fredda dell’Università di Milano Bicocca. Foto di M. Filippazzi. 
 
La medesima procedura è stata adottata anche nel caso della carota GV7 per la 
quale sono state effettuate 79 battute (run), e il successivo sub-campionamento, 
sempre presso la camera fredda (- 20 °C) dell’Università di Milano Bicocca, con una 
frequenza di un campione ogni 4 cm, ha prodotto 1361 campioni. 
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Infine, durante la XVIII campagna antartica italiana (2002 – 2003), nell’area che si 
estende tra l’Oates Coast, Scott Base e Dome Concordia (DC) e si affaccia sul Mare 
di Ross e sull’Oceano Meridionale, sono state prelevate 13 carote di nevato (figura 
2.8). La misura della composizione isotopica (δ18O, δD e d) è stata effettuata su i 
trucioli (cutting di perforazione - chips) delle suddette carote mentre, per la 
determinazione dell’attività tritio sono state prese in considerazione solo 9 di 
queste, le cui caratteristiche sono riassunte nella tabella seguente. 
 
 








C3-II 71° 39'.180 S 148° 39'.056 E -40.4 1996 370 S 17.17 
IDC1 73° 04'.150 S 156° 16'.185 E -42.3 2268 365 S 295 R 13 
IDC2 73° 44'.173 S 151° 18'.691 E -43.6 2325 550 S 385 R 12.29 
DA1 75° 06' 16'' S 152° 51' 24'' E  -41.5 2144 300 R 10.76 
DA2 76° 06'.312 S 154° 10'.429 E <-40.1 2192 235 R 11.64 
DA3 75° 58'.101 S 157° 43'.123 S -36.5 1822 140 R 10.87 
DA4 75° 47'.616 S 151° 12'.383 E <-40.7 2325 320 R 11.62 
IDY1 76° 54'.575 S 150° 23'.677 E -41.5 2408 315 R 10.73 
IDY2 77° 17'.013 S 155° 58'.053 E -36.5 2306 180 R 10.87 
 
Tabella 2.2 - Caratteristiche fisiche e geografiche delle carote. R = Mare di Ross, S = Oceano 
Meridionale. 
 
La procedura abituale per la determinazione del picco di massima attività del tritio 
prevede l’analisi della totalità della carota; ma, tenendo presente che il 
campionamento di dettaglio viene eseguito ogni 4/6 cm, la quantità di campioni da 
analizzare così prodotti risulterebbe molto elevata anche su carote relativamente 
corte, come quelle prese qui in esame. In questo studio, al fine di ridurre la quantità 
di analisi da eseguire, è stato adottato un approccio nuovo che prevede di eseguire 
delle analisi preliminari su i “trucioli” (cutting di perforazione - chips) delle 9 carote 
considerate (circa 200 campioni).  
Effettuate le suddette analisi preliminari, che consentono di individuare una 
finestra di profondità contenente il picco di massima attività del tritio si prosegue 
con successive analisi ad alta risoluzione per ottenere una migliore definizione del 
picco di massima attività tritio e della profondità alla quale si riscontra. Questi dati 
sono di fondamentale importanza per la successiva determinazione della cronologia 
della carota e, nel caso di questo studio, del tasso d’accumulo. 
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Il Contatore Multicanale 
 
Esistono vari metodi per determinare l’attività tritio di un campione d’acqua (ovvero 
quantificare l’attività dei β- emettitori); uno degli ultimi in ordine di tempo è quello 
di utilizzare un contatore a liquido scintillante, nel caso specifico un contatore 
multicanale L.K.B. Quantulus della Wallach (figura 3.1).  
 
 
Figura 3.1 – Il contatore multicanale L.K.B. Quantulus della Wallach in dotazione presso il 
laboratorio di geochimica isotopica dell’Università degli studi di Trieste. 
 
Per i campioni presi in esame in questo studio, non avendo a disposizione una 
quantità sufficiente per procedere all’arricchimento elettrolitico (circa 300 ml), la 
determinazione dell’attività tritio è stata eseguita con il conteggio diretto al 
contatore a liquido scintillante. Questo metodo sta soppiantando gli altri in quanto 
consente di eseguire le analisi in tempi molto brevi con ottima precisione di 
conteggio e facilità di preparazione dei campioni. Si prelevano 10 ml di un liquido 
scintillante e si introducono in un contenitore in Polietilene (PET); il liquido 
scintillante (soluzione costituita da un solvente, generalmente toluene, al quale si 
aggiungono uno o più soluti formati da polimeri aromatici fluorescenti), viene 
mescolato con 10 ml del campione d’acqua da analizzare; il contenitore viene chiuso 
ed agitato per qualche minuto in modo da facilitare il mescolamento tra l’acqua ed il 







Il compito del liquido di scintillazione è quello di convertire in energia luminosa 
(quanti di luce) l’energia delle particelle β- emesse durante il processo di 
decadimento radioattivo. La quantità di fotoni che si producono nei campioni 
d’acqua e quindi l’energia rilevata dal contatore è proporzionale al numero di 
molecole HTO presenti negli stessi. I fotoni vengono rilevati da due tubi 
fotomoltiplicatori in coincidenza (cioè disposti diametralmente ed alla stessa 
distanza rispetto il campione analizzato), che svolgono una duplice funzione: 
a) controllare la contemporaneità (coincidenza) degli eventi radioattivi e dunque 
la paternità degli stessi al campione in esame; 
b) trasformare l’energia luminosa in segnale elettrico. 
Nel contatore sono presenti altre due fotocellule disposte in anticoincidenza che 
servono a rilevare le radiazioni estranee al campione (fondo) quali le radiazioni 
cosmiche (radiazioni fortemente penetranti, per le quali la camera di conteggio è 
ulteriormente protetta da una schermatura in piombo) o quelle dovute ad emissioni 
spontanee dei materiali costituenti lo strumento. 
Il segnale luminoso risultante dall’emissione delle particelle β- viene continuamente 
filtrato e registrato all’interno di particolari canali atti al solo riconoscimento 
dell’energia rilasciata dalla radioattività del tritio (1-16 KeV), e viene infine tradotto, 
da un algoritmo, in una funzione lineare facilmente leggibile graficamente. 
Lo strumento è gestito da un personal computer che consente di variare alcuni 
parametri, permettendo l’ottimizzazione dell’analisi e il trattamento statistico dei 
dati. Per ottenere un risultato statisticamente accettabile ogni campione viene 
analizzato in più cicli di conteggio (8 cicli della durata di 40 minuti ciascuno).  
Il risultato finale, in cpm (conteggi per minuto), viene trasmesso al monitor del 
personal computer che evidenzia uno spettro caratteristico compreso tra i canali 5-
240. Il conteggio all’interno di questa finestra corrisponde all’integrale dello spettro 
del radionuclide considerato. I valori ottenuti vengono poi trasformati in T.U. 
(Tritium Units); 1 T.U. corrisponde ad un rapporto T/H=10-18. L’errore nella 
determinazione della misura varia da 2 TU (2 σ) al livello di fondo, a 10 TU a livello 
di 140 TU.  
Per risalire alle unità tritio dei campioni dal valore in cpm, basta applicare una 
semplice funzione matematica che comprende, all’interno di un unico coefficiente, 
le varie correzioni che tengono conto del tipo di strumento di misura, della 








La formula è la seguente: 
 






cpm (morta) = campione d’acqua privo di tritio che serve a valutare il segnale di     
fondo presentato dallo strumento; 
F. A. = fattore di arricchimento 







Lo Spettrometro di Massa 
 
Per l’analisi della composizione isotopica dei campioni di ghiaccio si utilizza la 
tecnica della spettrometria di massa. Tecnica che si basa sulla possibilità di 
separare una miscela di ioni in funzione del loro rapporto massa/carica utilizzando 
un campo magnetico. Lo spettrometro di massa è lo strumento che, realizzato nella 
sua prima elementare versione da Nier nel 1940, misura la composizione isotopica 
di diversi composti sfruttando le differenze di massa esistenti tra le varie specie 
isotopiche. Gli spettrometri in uso per la geochimica degli isotopi stabili vengono 
realizzati per la determinazione dei rapporti di abbondanza tra isotopi degli elementi 
leggeri, dopo che il campione di partenza é stato trasformato in un gas utilizzabile 
in questo apparecchio (CO2, SO2, N2, H2, ecc.). 
Lo spettrometro di massa (figura 3.2) é composto essenzialmente da: una sorgente 
collegata ad un sistema d’ingresso per l’introduzione del gas da analizzare, un tubo 




Figura 3.2 - Schema di uno spettrometro di massa per elementi leggeri (IRMS) rappresentato 







Per effettuare le misure della composizione isotopica con ragionevole accuratezza, 
l’interno dello strumento deve trovarsi in condizioni di atmosfera estremamente 
rarefatta; ciò si ottiene con un opportuno sistema di pompaggio. Generalmente, nei 
moderni strumenti, il sistema di pompaggio viene realizzato accoppiando una 
pompa turbomolecolare ad una pompa meccanica rotativa a doppio stadio utilizzata 
per il basso vuoto o pre - vuoto. 
Questo sistema di pompaggio crea un “vuoto” all’interno dello strumento dell’ordine 
di 10-6/10-7 Pa in modo che le molecole del gas residuo, presenti nel tubo 
analizzatore, risultino inferiori come quantità all’1 % delle molecole del gas che è 
introdotto nel tubo stesso per l’analisi. 
Il campione da analizzare viene introdotto in forma gassosa (8.18 x 10-5moli) 
attraverso il sistema d’ingresso, successivamente fluisce nella sorgente all’interno 
della quale un filamento in tungsteno o torio incandescente emette un fascio di 
elettroni che bombardano le molecole del gas ionizzandole. Si formano così degli 
ioni positivi, generalmente monocarica, che a loro volta vengono accelerati per 
mezzo di opportuni campi elettrici e focalizzati in modo da formare un pennello di 
ioni sottilissimo che entra nel tubo metallico. 
L’accelerazione impone alle particelle una energia cinetica pari a:  
 
1/2 mv2 = Ve 
 
dove: 
m = massa ione 
v = velocità acquisita 
V = voltaggio del campo elettrico acceleratore 
e = carica dello ione 
 
Il tubo metallico nella sua parte centrale forma un angolo con una curvatura 
variabile tra 30 ÷ 180°; questa sezione del tubo si trova immersa in un campo 
magnetico, normale al piano del tubo stesso, con intensità variabile tra i 5000 ÷ 
7000 Öersted, generato da un magnete permanente o da un elettromagnete. A 
seguito della presenza del campo magnetico gli ioni, entrati nel tubo analizzatore, 
percorrono il primo tratto con traiettoria rettilinea successivamente vengono deviati 
dal campo stesso su una traiettoria circolare di raggio r. L’azione del campo 
magnetico su ogni particella si può esprimere con la seguente equazione: 
 








Hev = forza magnetica esercitata dal campo su ogni ione 
mv2/ r = forza centrifuga 
 
Ricavando v dalla prima equazione e sostituendola nell’equazione sovrastante, si 
ottiene la seguente relazione: 
 
r = 1/H (2Vm/e)1/2 
 
Da questa relazione risulta evidente come particelle con diverso rapporto m/e, 
percorrono, sotto l’azione del campo magnetico, traiettorie con raggi di curvatura 
diversi. Dato che nella maggior parte dei casi la carica degli ioni é unitaria, il loro 
percorso sarà condizionato unicamente dalla loro massa. A masse minori 
corrispondono raggi di curvatura maggiori e viceversa. 
A questo punto, dall’unico fascio di ioni iniziale si separano diversi pennelli 
caratterizzati da ioni con il medesimo rapporto m/e, ciascuno dei quali andrà ad 
incidere sul collettore che gli compete. Variando l’intensità del campo magnetico, o 
la tensione del campo elettrico acceleratore, si possono variare i raggi di curvatura 
in modo che la specie ionica prescelta si diriga sul collettore desiderato. 
Ogni specie ionica trasporta una carica elettrica ed il flusso di tali cariche 
rappresenta una corrente che viene registrata e amplificata da opportune 
apparecchiature. 
Ipotizzando che le correnti trasportate dalle specie ioniche A1
+ e A2
+ vengano 
definite con i simboli i1 e i2 si ottiene: 
 
A1 /A2 = i1/i2 
 
dove A1 e A2 rappresentano l’abbondanza relativa di due molecole isotopiche in un 
determinato composto. 
Lo spettrometro di massa (figura 3.3) non misura molto accuratamente il valore 
assoluto di A1/A2, ma piuttosto, con estrema precisione, la differenza tra questo ed 
il medesimo rapporto in un gas di riferimento (Standard). Per questo motivo 
vengono utilizzati spettrometri a doppio sistema d’ingresso ed a collettori multipli 
che permettono l’introduzione alternata, nello strumento, del gas campione e del 
gas standard. Lo spettrometro potrà così eseguire più volte il confronto tra i due gas 








La precisione di questo valore dipende: 
- dall’abbondanza relativa dei due isotopi che vengono misurati; 
- dalla riproducibilità interna dello strumento; 
- dal rapporto isotopico dello standard utilizzato, il più possibile vicino a quello 
del campione. 
Nel caso del rapporto 18O/16O la riproducibilità dello strumento é dell’ordine di ± 
0,02 ‰, mentre nel caso di D/H é di circa ±  0,2 ‰. 
Infine, i risultati ottenuti vengono elaborati da un computer collegato allo 
spettrometro di massa; i tabulati riportano i valori corretti verso V-PDB e verso V-




Figura 3.3 – Spettrometro di massa Delta Plus XL Advantage della Thermo Finningan in 
dotazione presso il laboratorio di geochimica isotopica dell’Università degli Studi di Trieste. 








Tecniche di preparazione per le analisi isotopiche (δ18O e δD) dei campioni di 
ghiaccio 
 
Le analisi della composizione isotopica e le tecniche di preparazione dei campioni 
d’acqua sono ormai, negli ultimi anni, gestite per la loro totalità da sistemi 
parzialmente automatizzati. I campioni di ghiaccio, oggetto di studio di questa tesi, 
sono stati analizzati utilizzando una “linea di preparazione automatica” Thermo-
Finnigan HDO Device accoppiata ad uno spettrometro di massa a doppio sistema 





Figura 3.4 – Spettrometro di massa Delta Plus XL Advantage della Thermo-Finnigan in 
dotazione presso il laboratorio di geochimica isotopica dell’Università degli Studi di Trieste. 
Foto E. Selmo. 
 
La metodologia utilizzata per l’analisi della composizione isotopica dell’acqua 
prevede di portare il campione in equilibrio isotopico con un gas ultrapuro (Epstein 
& Mayeda, 1953). Quest’ultimo è rappresentato da CO
2 
nel caso delle analisi di 
ossigeno e da H
2 
nel caso di analisi di idrogeno; inoltre, per la determinazione di 







viene introdotto assieme al campione d’acqua anche un catalizzatore al platino 
(Avak & Brand, 1995).  
Le fasi per eseguire un’analisi sono: introdurre, mediante l’utilizzo di una 
microsiringa di precisione, 5 ml del campione da analizzare in ognuna delle 24 




Figura 3.5 – Linea di preparazione automatica Thermo-Finnigan HDO Device in dotazione 
presso il laboratorio di geochimica isotopica dell’Università degli Studi di Trieste. Foto E. 
Selmo. 
 
In ogni sequenza di analisi insieme ai campioni da analizzare vengono inserite due 
differenti acque di composizione isotopica nota (standard di laboratorio) che 
consentiranno, nella fase di elaborazione dei dati, la calibrazione dei risultati 
ottenuti.  
Terminata la fase di “caricamento campioni” e modificati i parametri del software 
dello strumento, si dà inizio alla sequenza di analisi. Le ampolline, collegate alla 
linea di preparazione tramite opportune valvole ad aria compressa, sono 
inizialmente sottoposte ad un processo di degassamento in modo da eliminare l’aria 







mediante l’ausilio di una pompa rotativa a doppio stadio che porta la pressione 
all’interno del sistema ampolline - acqua a valori dell’ordine di 10
-1 
mbar. 
Successivamente, chiuso il collegamento con la pompa rotativa e aperto quello con 




), circa 500 ÷ 600 mbar di gas ad elevato grado di 
purezza vengono fatti espandere contemporaneamente in tutte le 24 ampolline.  
Dopo qualche minuto, tempo necessario per garantire l’uniforme distribuzione del 
gas, le ampolline vengono chiuse ed ha inizio la fase di equilibrazione, di durata 
pari a 600 minuti per l’analisi della composizione isotopica dell’ossigeno e a 120 
minuti per l’analisi dell’idrogeno. Durante questa fase le ampolline vengono 
mantenute ad una temperatura costante di 18 °C grazie al bagno termostatico nel 
quale sono alloggiate. La scelta della temperatura di equilibrazione (18 °C) è 
condizionata da quella presente nell’ambiente esterno in quanto, per evitare 
fenomeni di condensazione all’interno delle ampolline stesse, è necessario che il suo 
valore sia inferiore a quello della temperatura dell’ambiente circostante. 





















+ HDO  per l’idrogeno 
 
Alla fine del processo d’equilibrazione, il numero delle molecole d’acqua sarà 
infinitamente superiore a quello contenuto nel gas, che avrà modificato la propria 
composizione isotopica in funzione del liquido con cui è venuto a contatto e del 








O) a quella temperatura (es. α
CO2/H2O 
= 
1,04247 a 19°C; Usdowski & Hoefs, 1993).  
Trascorso il tempo d’equilibrazione, il gas contenuto nella prima ampollina viene 
veicolato, tramite un tubicino di collegamento, verso lo spettrometro di massa per 
l’analisi vera e propria. Durante tale fase di espansione libera, il gas passa 
attraverso una “trappola criogenica” contenente alcool etilico mantenuto ad una 
temperatura di – 80 ÷ - 90°C mediante l’ausilio di un sistema refrigerante dedicato 
(criostato ad immersione), al fine di bloccare eventuali residui di vapor d’acqua che 
potrebbero “falsare” l’analisi e inquinare lo spettrometro di massa. La precisione 
garantita da questa procedura automatizzata è pari a ± 0,05 ‰ per il δ
18
O e ± 0.7 
‰ per il δD.  
Terminata l’analisi si procede alla calibrazione dei dati ottenuti; conoscendo i valori 







possibile calcolare una retta di calibrazione di coeff. angolare a (figura 3.6), quindi, 












= è il valore calibrato  
a = coefficiente angolare della retta di calibrazione  
Vm
SA 
= valore misurato del campione  
Vm
ST 
= è il valore medio dello standard utilizzato come riferimento nell’analisi  
Vt
ST 
= è il valore teorico dello standard utilizzato come riferimento nell’analisi  
è possibile ottenere il valore calibrato del campione analizzato.  
 
Data  tempo equilibrazione T=18°C    
11/03/2005 Ossigeno 600 minuti     
 
5 ml  
     
 
  
  singoli valori misurati 




 DC2003 HN2002 TS2004 
  
       
DC2003 -57,13 -57,19   -57,10 -35,50 -8,21 
HN2002 
-35,54 -35,57   -57,11 -35,51 -8,22 
TS2004 
-8,19 -8,22   -57,14 -35,57 -8,17 
     -57,15 -35,55 -8,17 
 
    -57,14 -35,56 -8,16 
     -57,15 -35,57  
        




       
     -57,13 -35,54 -8,19 
    dev.st. 0,02 0,03 0,03 
        
        
        
        
        
11/03/2005 OSSIGENO 5 ml 18°C/10h   
1,0005 (a)      
  valori misurati (Vmsa) valori calibrati (Vcal) valore vero vero-misurato 
1/1 TS 2004 -8.22 ST    
2/1 TS2004 -8,21 -8,24 -8,22 0,02 







4/1 campione -16,36 -16,39 -16,42 -0,03 
5/1 HN2002 -35,50 -35,54 -35,57 -0,03 
6/1 campione -35,51 -35,55 -35,57 -0,02 
7/1 campione -57,10 -57,15 -57,19 -0,04 
8/1 TS2004 -57,11 -57,16 -57,19 -0,03 
½ TS2004 -8,22 -8,25 -8,22 0,03 
2/2 campione -16,38 -16,41 -16,42 -0,01 
3/2 campione -16,36 -16,39 -16,42 -0,03 
4/2 campione -35,56 -35,60 -35,57 0,03 
5/2 HN2002 -35,55 -35,59 -35,57 0,02 
6/2 campione -57,14 -57,19 -57,19 0,00 
7/2 campione -57,15 -57,20 -57,19 0,01 
8/2 TS2004 -8,17 -8,20 -8,22 -0,02 
1/3 TS2004 -8,17 -8,20 -8,22 -0,02 
2/3 campione -16,35 -16,38 -16,42 -0,04 
3/3 campione -16,37 -16,40 -16,42 -0,02 
4/3 campione -35,56 -35,60 -35,57 0,03 
5/3 HN2002 -35,57 -35,61 -35,57 0,04 
6/3 campione -57,14 -57,19 -57,19 0,00 
7/3 campione -57,15 -57,20 -57,19 0,01 
8/3 TS2004 -8,16 -8,19 -8,22 -0,03 
 
Figura 3.6 – Esempio di calibrazione dei dati. 
 
La determinazione della composizione isotopica dell’ossigeno (δ18O), di una parte dei 
campioni analizzati per questo studio, è stata portata a termine con un altro 
spettrometro di massa in dotazione presso il laboratorio di geochimica isotopica 
dell’Università degli Studi di Trieste, l’Optima della VG Intruments, collegato ad una 
linea di preparazione dei campioni d’acqua “Isoprep 18” (figura 3.7). 
La metodologia d’analisi di questo strumento è sostanzialmente analoga a quella 
illustrata nel caso dello spettrometro della Thermo-Finningam; vi sono però alcune 
differenze: 
• nel caso dell’Optima lo standard di riferimento (CO2) per l’analisi del δ18O 
viene prodotto in laboratorio mediante la reazione (a 25 °C) tra acido 
ortofosforico puro al 100% e un campione di marmo di Carrara (CaCO3 molto 
puro). Il gas sviluppato, CO2, ha una composizione nota rispetto gli standard 
internazionali; 
• la quantità del campione d’acqua, introdotta nelle 24 ampolline di vetro della 







di giunti di tipo “cajon” ad un tubo della linea automatica provvista di 24 
valvole elettromagnetiche da vuoto (figura 3.8); 
• terminato il caricamento le ampolline, chiuse in un apposito contenitore, 
vengono termostatate (25 °C) mediante flusso d’aria e agitate dolcemente per 
10 ore. 




Figura 3.7 – Spettrometro di massa Optima della VG Instruments, presso il Laboratorio di 











Figura 3.8 – Linea di preparazione automatica Isoprep 18 della VG Instruments, presso il 
Laboratorio di Geochimica Isotopica dell’Università degli Studi di Trieste. Foto E. Selmo. 
 
Infine, le analisi della composizione isotopica dell’idrogeno (δD) di una parte dei 
campioni utilizzati per questa tesi, sono state effettuate presso il Laboratoire des 
Sciences du Climat et l’Environnement di Saclay (Francia).  
Il metodo utilizzato nel laboratorio francese, per l’analisi della composizione 
isotopica dell’idrogeno, è quello di ridurre il campione d’acqua ad idrogeno gassoso 
mediante il contatto ad alta temperatura con uranio in trucioli. I primi a descrivere 
questa tecnica furono Nief & Botter (1959) e successivamente Hagemann & Lohez 
(1978).  
Una quantità di campione d’acqua pari a 0,8 ml è inserita in un’ampollina di vetro 
pyrex tramite una siringa di precisione, l’ampollina viene chiusa con un tappo 
dotato di setto in teflon/silicone. Sessanta ampolline sono inserite in un apposito 
contenitore; successivamente, un autocampionatore Gilson (figura 3.9) preleva 
alcuni microlitri del campione (circa 2 µl) e li espande, tramite una valvola di 
iniezione, in un volume permanentemente mantenuto ad una temperatura di 100 
°C. Il vapore generato viene fatto espandere (per mezzo di un capillare che ne riduce 
la pressione) in un forno costituito da un tubo di quarzo contenente 0,5 g (quantità  











Figura 3.9 – Autocampionatore Gilson. Foto L. Genoni. 
 










Infine, il campione di idrogeno gassoso così ottenuto (H
2
) viene espanso 






(figura 3.10). Tale rapporto viene poi corretto per l’effetto memoria 
che si verifica tra due iniezioni consecutive a causa della contaminazione del 
sistema da parte del campione precedente. Per raggiungere una buona accuratezza 
ogni campione viene iniettato e analizzato quattro volte. Questa procedura permette 
di analizzare circa 30 campioni al giorno con una precisione molto elevata pari a ±  
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Tra la fine degli anni ‘40 e l’inizio degli anni ‘50, é stata sviluppata una nuova 
branca della Geochimica riguardante la determinazione dei rapporti di abbondanza 
degli isotopi di diversi elementi in numerosi composti. 
La distribuzione e l’abbondanza degli elementi in natura sono in relazione alle loro 
caratteristiche chimico - fisiche che, a loro volta, dipendono dalle strutture 
atomiche e quindi, in ultima analisi, dalle configurazioni elettroniche e nucleari.  
All’interno del nucleo di un atomo si trovano i protoni (particelle elettricamente 
positive) e i neutroni (particelle elettricamente neutre), mentre attorno al nucleo 
orbitano gli elettroni (particelle elettricamente negative) in ugual numero dei protoni 
per preservare la neutralità elettrica. La maggior parte degli elementi chimici non é 
formata da atomi appartenenti ad una sola specie, ma da diverse specie atomiche 
con caratteristiche chimiche simili, e diverse caratteristiche fisiche. Questi tipi di 
atomi traggono il loro nome “isotopi” dal greco, a significare “stesso posto”, 
riferendosi alla loro posizione nella Tavola Periodica degli elementi. Gli isotopi sono 
perciò atomi, appartenenti a diverse specie atomiche dello stesso elemento, con 
differente numero di massa ovvero, a parità di protoni caratteristici dell’elemento al 
quale appartengono, con diverso numero di neutroni.  
La maggior parte degli elementi naturali è costituita da due o più isotopi. Vengono 
denominati “stabili” (meno di 300), gli isotopi la cui configurazione rimane invariata 
nel tempo, preservando l’identità dell’elemento stesso, ed “instabili” o “radioattivi” 
(circa 1200) quelli dove la configurazione nucleare si modifica nel tempo, 
trasformando l’elemento di partenza in un nuovo elemento chimico. Entrambi 
vengono indicati con il simbolo dell’elemento di appartenenza con all’apice il 
numero di massa ed a pedice il numero atomico. 
Le proprietà chimiche di un elemento dipendono dalla configurazione elettronica dei 
suoi atomi e cioè sia dal numero (che corrisponde a quello dei protoni presenti nel 
nucleo) che dalla loro distribuzione nei diversi livelli energetici. Dato che gli isotopi 
di uno stesso elemento hanno sia lo stesso numero di elettroni che la stessa 
distribuzione, le loro proprietà chimiche saranno analoghe diversificandosi in 
pratica solo per le differenti velocità di reazione. D’altra parte invece, le abbondanze 
relative degli isotopi di un certo elemento, in due o più composti in equilibrio 
termodinamico tra loro, hanno ampie variazioni; questo a seguito dei processi fisici 
e chimico-fisici che creano un certo grado di selettività isotopica legata, 
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essenzialmente, alla differenza di massa. Durante un qualunque processo chimico - 
fisico, gli isotopi con numero di massa minore prendono parte alle reazioni più 
velocemente di quelli con numero di massa maggiore, creando così una selezione 
isotopica dell’elemento di partenza. La selezione isotopica o frazionamento isotopico 
avviene comunemente in processi chimico - fisici legati a reazioni di scambio 
chimico, a cambiamenti di stato della materia, a processi biochimici, a processi di 
diffusione atomica o a fenomeni cinetici. A causa delle diverse condizioni in cui 
avvengono tali processi, le abbondanze relative degli isotopi variano nei medesimi 
composti naturali.  
In generale l’entità del frazionamento è inversamente proporzionale sia alla 
temperatura di reazione che alla massa dell’isotopo; dipende inoltre dal maggiore o 
minore scostamento della reazione dalle condizioni d’equilibrio.  
I frazionamenti isotopici sono tanto più grandi quanto maggiore è la differenza di 
massa tra gli isotopi e quindi di maggior rilevanza per gli isotopi degli elementi 
leggeri. Infatti, i frazionamenti maggiori si riscontrano ad esempio nel caso 
dell’idrogeno i cui due isotopi stabili (idrogeno e deuterio) hanno una differenza 
relativa di massa del 100 %.  
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Notazioni di geochimica 
 
Si definisce con la lettera “R” il rapporto di abbondanza isotopica in un determinato 
composto chimico e si esprime come il rapporto tra l’isotopo pesante (generalmente 
il meno abbondante in natura) posto al numeratore e quello leggero (più comune) al 
denominatore. Ad esempio il rapporto d’abbondanza isotopica relativo all’ossigeno 
nell’acqua si indica:  
 
R(H2O) = 18O/16O 
 
Al fine di fornire una misura diretta dell’entità della selezione isotopica che si 
verifica in un determinato processo si deve introdurre il fattore di frazionamento α 
così definito: 
  






rappresentano i rapporti isotopici esistenti nelle due fasi (o composti) 
interessate dal medesimo processo fisico - chimico. Il valore di α è sempre maggiore 
di 1 in quanto, per convenzione, viene posta al numeratore la fase più ricca in 
isotopi pesanti. 
Ad esempio, il fattore di frazionamento tra fase liquida e fase vapore in una 




















A causa di una oggettiva difficoltà nel determinare accuratamente le abbondanze 
isotopiche assolute, per la maggior parte degli studi di geochimica isotopica è 
sufficiente la conoscenza delle abbondanze relative degli isotopi rispetto al rapporto 
isotopico determinato in una sostanza standard di riferimento. L’unità di misura δ 
esprime queste differenze e viene solitamente indicata in parti per mille:  
 
(R campione)-(R standard)  













Il delta (δ) rappresenta così la composizione isotopica di un campione, cioè la 
differenza in parti per mille del rapporto isotopico nel campione rispetto allo stesso 
rapporto nello standard.  
A seguito di quanto esposto, se la composizione isotopica di un campione è di + 6 
unità δ, significa che la concentrazione dell’isotopo più pesante nel composto in 
esame è arricchita del 6 ‰ rispetto a quella dello standard. Il δ può assumere 
anche valori uguali o minori di zero. I valori negativi evidenziano che l’isotopo 









Standard di riferimento 
 
In conseguenza del fatto che le variazioni dei rapporti isotopici vengono riferite al 
valore dello stesso rapporto in uno standard di riferimento, la scelta di quest’ultimo 
é di importanza fondamentale per questo tipo di misure. 
Con il termine standard isotopico s’intende un composto di riferimento a 
composizione isotopica nota ed accettata universalmente da tutti i laboratori di 
geochimica isotopica. 
Perché un composto possa essere utilizzato come standard di riferimento a livello 
internazionale, deve possedere le seguenti caratteristiche:  
- essere estremamente puro in modo da non creare problemi durante l’utilizzo;  
- essere omogeneo affinché porzioni diverse, prelevate anche a distanza di 
tempo, non mostrino alcuna differenza di composizione isotopica;  
- avere un’ampia e facile reperibilità in natura o presso l’ente incaricato della 
sua distribuzione; 
- avere un costo limitato ed ampia disponibilità da parte dei laboratori in modo 
da potersi rifornire con una certa periodicità.  
Lo standard universalmente accettato per le analisi isotopiche dei campioni d’acqua 
è lo SMOW (Standard Mean Ocean Water), ovvero una miscela di diversi campioni di 




O corrispondono, per 
definizione, a quelli medi ponderati dell’acqua oceanica, la cui composizione 
isotopica si considera essere abbastanza uniforme (Craig, 1961).  
I rapporti isotopici assoluti dello SMOW sono:  






O = (1993,4 ± 2,5) x 10
-6 
 
La scelta di questo standard di riferimento è legata al fatto che l’acqua oceanica 
rappresenta circa il 98 % dell’acqua esistente sulla crosta terrestre e la sua 
composizione isotopica media è molto vicina a quella di tutta l’acqua del globo; 
inoltre gli oceani ed i mari sono il punto di partenza e di arrivo di ogni ciclo 
idrologico importante.  
Tale standard però, realizzato alla fine degli anni ’50, è ormai esaurito e non 
esistendo in natura in modo definito ed identificabile in maniera univoca deve 
perciò, essere preparato in maniera opportuna.  
Verso la fine degli anni ’60, terminato il primo quantitativo di SMOW disponibile, 
venne preparato un secondo grosso quantitativo di acqua standard, ottenuto 
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mescolando campioni diversi di acqua marina distillata fino ad ottenere un valore 
praticamente identico a quello teorico.  
Questo nuovo standard, Vienna-SMOW (V-SMOW), viene distribuito dall’Agenzia 
Atomica Internazionale di Vienna (IAEA) e la sua composizione isotopica è identica a 
quella teorica dello SMOW nel caso dell’ossigeno ma leggermente più negativa per 
quanto riguarda l’idrogeno (0,2 ‰) (Gonfiantini, 1978). 
Solitamente in ogni laboratorio di geochimica vengono usati degli standard di lavoro 
dei quali é nota la composizione isotopica rispetto agli standard internazionali e con 
rapporti isotopici abbastanza simili a quelli dei campioni da misurare, per ridurre 
quanto possibile gli errori di misura. Abitualmente viene misurato il rapporto 
isotopico del campione rispetto allo standard di lavoro, e tale valore viene poi 
riportato allo standard internazionale, utilizzando la seguente relazione: 
 
    δ x B = δ x A + δAB + 10-3 δ x A δAB 
 
nella quale: 
δ x B = composizione espressa in unità delta per mille del campione x rispetto allo 
standard B; 
δ x A = composizione isotopica espressa in unità delta per mille del campione x 
rispetto allo standard di lavoro A; 


























La molecola dell’acqua è formata da due atomi d’idrogeno ed uno di ossigeno, questi 







O le cui abbondanze relative in atomi per cento sono 





H o D (deuterio) con abbondanze relative di 99.9844 e 0.0156 
per cento (Hoefs, 1997) e da un isotopo radioattivo, 
3
H (tritio).  
Considerando ora la molecola d’acqua nel suo insieme, nonostante le sue nove 
possibili configurazioni tra i diversi isotopi dell’ossigeno e dell’idrogeno, quelle 
isotopicamente più comuni sono: H
2
16
O (99.7 %), HD
16
O (~0.3 %), H
2
17




O (~2 %).  
 
 
Tabella 4.1 – Proprietà fisiche delle molecole d’acqua. Da Hoefs, 1997. 
 
Tra la fine degli anni ’50 e l’inizio dei ’60 diversi ricercatori realizzarono una serie di 
studi che hanno aperto un nuovo filone di ricerche nel campo della geochimica 
isotopica applicata alla paleoclimatologia. Partendo dalla considerazione 
fondamentale che la composizione isotopica delle precipitazioni atmosferiche è 
essenzialmente funzione della temperatura di condensazione, si ritenne che anche 
nel caso delle precipitazioni nevose, fosse possibile applicare le stesse 
considerazioni già sviluppate per le precipitazioni liquide. Ovvero che la neve, 
accumulata e compressa nei ghiacci in zone dove le temperature si conservano 
costantemente al di sotto della temperatura di congelamento, conservi inalterati o 
quasi i valori di composizione isotopica che variano nel corso delle diverse stagioni 
(Dansgaard, 1973; Lorius et al., 1969). 
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L’utilizzo degli isotopi stabili di idrogeno e ossigeno, in paleoclimatologia, si basa sul 
fatto che la loro distribuzione nelle precipitazioni è fortemente legata ai parametri 
climatologici dove la temperatura risulta essere il più importante.  
La relazione esistente fra la composizione isotopica dell’ossigeno (δ
18
O) e 
dell’idrogeno (δD) e la temperatura di condensazione delle precipitazioni liquide o 






O rispetto alla più comune H
2
16
O) che avvengono ad ogni cambiamento di fase 
nel ciclo dell’acqua a causa delle differenze fra le tensioni di vapore delle diverse 
specie isotopiche; le molecole d’acqua isotopicamente pesanti hanno valori minori di 
tensione vapore. Di conseguenza la fase condensata risulta isotopicamente 
arricchita rispetto alla fase vapore dalla quale si forma. Inoltre il fattore di 




O nella fase condensata 
e nella fase vapore, è uguale al rapporto delle pressioni di vapore delle 










20 1.0850 1.0098 - - 
0 1.1123 1.0117 1.1330 1.0152 
-20 1.1492 1.0141 1.1744 1.0187 
Tabella 4.2 - Valori dei fattori di frazionamento di αD e α
18
O a differenti temperature. Da 
Jouzel, 2003. 
 
Da un punto di vista teorico, la variazione della composizione isotopica delle 
precipitazioni può essere descritta da un processo di Rayleigh (figura 4.1) se si 
assume che la condensazione del vapore avvenga all’equilibrio isotopico con 
immediata rimozione della fase condensata dopo la sua formazione (Dansgaard, 
1964).  
In questo modello il valore della composizione isotopica della precipitazione (δ
p
) può 
essere espresso in funzione della composizione isotopica (δ
0
) del vapor acqueo 
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= fattore di frazionamento al momento della formazione della precipitazione  
α
m 
= valore medio del fattore di frazionamento durante l’intera traiettoria della 
massa d’aria.  
Il contenuto di vapor acqueo è proporzionale alla pressione di vapore saturo (che 
dipende dalla temperatura) ed è inversamente proporzionale alla pressione dell’aria; 
la composizione isotopica delle precipitazioni dipende, così, solamente dalla 
composizione isotopica iniziale del vapore, dalla temperatura di condensazione 
iniziale e finale e dalla pressione dell’aria.  
 
Figura 4.1 - Variazioni nel contenuto in 
18
O delle precipitazioni in accordo con una 




= -11 ‰ e 
temperatura = 25 °C e una temperatura finale di -30 °C. Da notare che a 0 °C, il 
frazionamento neve-vapore sostituisce il frazionamento pioggia-vapore. Le linee tratteggiate 
collegano il δ
18
O alla temperatura di condensazione. Da Clark & Fritz, 1997.  
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Applicando il modello di Rayleigh, il gradiente δ
18
O/temperatura (o δD/T) nelle 
precipitazioni aumenta continuamente al decrescere della temperatura con valori di 
circa 1 ‰/°C a -10 °C fino a valori di 2,3 ‰ a -50 °C.  
A temperature estremamente basse i dati teorici risultano in disaccordo con i dati 
sperimentali; questi sono rappresentati in figura 4.2 da una linea retta che lega la 






Figura 4.2 - Composizione isotopica della neve in funzione della temperatura al suolo, da 
Jouzel, 2003.  
 
Infatti va ricordato, ancora una volta, che in Antartide, a causa della presenza di un 
forte strato di inversione (aumento delle temperature con l’altezza vicino al suolo) 
causato dall’intenso raffreddamento radiativo della superficie, la temperatura al 
suolo e quella troposferica differiscono (Robin, 1977).  
La temperatura di inversione (T
INV
) rappresenta perciò una buona approssimazione 
della temperatura di condensazione ed è linearmente correlata alla temperatura al 
suolo (T
S





- 1,2  
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In realtà, data la difficoltà di misurare la temperatura dello strato di inversione, la 
temperatura nel nevato, misurata a 10 ÷ 15 m di profondità, viene utilizzata come 
rappresentativa della temperatura media annua del sito.  
Quindi il modello di Rayleigh risulta in grado di simulare correttamente solo le 
variazioni della composizione isotopica di una massa d’aria fino a temperature di -
10 ÷ -20 °C. Per temperature inferiori all’intervallo appena indicato tale modello non 
spiega i dati sperimentali in quanto, durante la formazione della neve in Antartide, 
mancando il passaggio intermedio con la fase liquida, la fase condensata, ha origine 
direttamente dalla condensazione della fase vapore. Sì dovrà, in questo caso, tener 
conto di un frazionamento isotopico aggiuntivo.  
Merlivat & Jouzel (1979) hanno provato come la composizione isotopica iniziale (δ
V0
) 
di una massa d’aria al di sopra dell’oceano può essere espressa in funzione: 
a) del fattore di frazionamento α relativo alla temperatura superficiale del mare (T
W
); 
b) dell’umidità relativa (h);  
c) di un parametro k che tiene conto del frazionamento cinetico legato alla velocità 
del vento (Merlivat, 1978);  
d) della composizione isotopica (δ
OCEAN








Durante la formazione della neve, analogamente a quello che avviene durante la 
fase di evaporazione, la composizione isotopica della fase condensata non è 
governata solo da un effetto di equilibrio isotopico (risultante dalla differenza delle 
pressioni di saturazione delle diverse molecole) ma anche da un effetto cinetico. I 
frazionamenti cinetici che si riscontrano alle temperature molto basse sono dovuti 




O più leggera; perciò, durante la crescita dei fiocchi di neve, per 
deposizione del vapore, le molecole isotopicamente pesanti tenderanno a 




Jouzel & Merlivat (1984) hanno dimostrato che in queste condizioni la composizione 
isotopica della fase solida (δ
S
) che condensa da una massa di vapore di 
composizione isotopica (δ
V









) - 1 
dove: 
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= coefficiente di frazionamento all’equilibrio solido-vapore  
α
K 


















= rapporto di saturazione rispetto alla fase solida (ghiaccio)  
D = coefficiente di diffusione liquido/vapore  
D
i 
= coefficiente di diffusione isotopico liquido/vapore  
 
Questa espressione completa il modello di Rayleigh visto precedentemente 
permettendo a una parte del liquido condensato di rimanere nella massa d’aria 
(Craig & Gordon, 1965) tenendo quindi in considerazione i frazionamenti cinetici 
associati con la formazione della neve dovuti ai fenomeni di sublimazione inversa 
che si verificano in un ambiente supersaturo (Jouzel & Merlivat, 1984).  
Dall’espressione di Merlivat & Jouzel (1979) si vede come il contenuto in isotopi 
delle precipitazioni dipende essenzialmente dalle condizioni della zona sorgente (h e 
T
W
), dalla proporzione di fase liquida che si mantiene nella nuvola durante il suo 
cammino e dalla temperatura di condensazione (T
C
). Pertanto, utilizzando adeguati 
valori per i suoi parametri, il modello di Rayleigh che tiene conto degli effetti cinetici 
(figura 4.3 curve RMK) può riprodurre i valori osservati sperimentalmente nella 
zona orientale dell’Antartide e in modo più generale può riprodurre la relazione tra 
composizione isotopica delle precipitazioni (δ
P




Figura 4.3 - Confronto fra il δ
18
O osservato nelle precipitazioni dell’Antartide orientale in 
funzione della temperatura superficiale o di inversione (linee continue) e i valori di δ
18
O 
calcolati usando un modello di Rayleigh semplice (curva RM) e un modello di Rayleigh che 
tiene conto degli effetti cinetici (curve RMK); si riportano tre curve RMK per differenti 
temperature superficiali del mare (T
W
). Da Jouzel et al., 1996. 
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La Composizione Isotopica delle Precipitazioni 
 
Gli oceani, luogo dove ha inizio e fine ogni ciclo idrologico, contengono circa il 98 % 
dell’acqua esistente sulla crosta terrestre, presentano una composizione isotopica 
piuttosto uniforme (Craig & Gordon, 1965) con un valore numerico prossimo a zero 
(± 1,5 ‰). Le acque meteoriche, risultando impoverite in isotopi pesanti, forniscono 
invece valori isotopici negativi. 
La composizione isotopica di un’acqua (δH2O) che si sia condensata alla temperatura 
T da un vapore con composizione isotopica iniziale δ0 é ricavabile da questa 
relazione: 
 
δH2O = (ε∆H/R) (1/To - 1/T) + ε + δ0vap 
 
dove: 
∆H = calore molare di vaporizzazione 
R = costante dei gas (1.99 calorie x grado -1 x mole -1) 
T0 e T = temperatura iniziale e finale 
δ0 = composizione isotopica iniziale del vapore 
ε = (α - 1) x 1000 
 
La formula appena descritta evidenzia come la composizione isotopica dell’acqua 
delle precipitazioni (liquide o solide), sia funzione diretta della temperatura; ad una 
temperatura di condensazione più bassa corrisponde un contenuto minore di 
isotopi pesanti, mentre ad una temperatura più alta (Craig, 1961; Dansgaard, 1964) 
corrisponderà un più elevato contenuto di isotopi pesanti. 
Altro importante parametro presente nella relazione é la composizione isotopica 
iniziale del vapore (δ0), che viene considerata approssimativamente costante con un 
valore, per l’ossigeno, dell’ordine di – 10 ‰. Questa considerazione deriva 
dall’osservazione che la maggior parte del vapore si libera dai mari e dagli oceani 
della fascia intertropicale, caratterizzati da condizioni di relativa omogeneità termica 
e da una composizione isotopica, come suddetto, ragionevolmente uniforme. Inoltre, 
a seguito della minima variazione del fattore di frazionamento acqua liquida/vapore 
con il variare della temperatura, il vapore tende ad avere una composizione 
isotopica relativamente costante, nonostante l’esistenza di fattori esogeni quali 
vento, variazioni di temperatura e moto ondoso che potrebbero, direttamente o 
indirettamente, influenzarla. Data la relativa variabilità delle condizioni ambientali, 
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questo valore rappresenta, appunto, una media aritmetica ponderata che non può 
tenere conto direttamente e quantitativamente di fattori di disequilibrio, quali 
frazionamento cinetico e frazionamento per diffusione, di cui si tratterà più avanti.  
Le diverse combinazioni dell’idrogeno e dell’ossigeno nelle molecole d’acqua hanno 
come risultato che gli isotopi di entrambi gli elementi sono soggetti agli stessi 
processi di evaporazione e di condensazione.  
Riportando su un grafico la composizione isotopica media annua ponderata delle 
precipitazioni (δ18O e δD) contro la temperatura media annua si verifica un’ottima 
correlazione lineare tra questi due parametri (figura 4.4). 
 























Figura 4.4 – Global Meteoric Water Line (GMWL). 
 
Per questa ragione la composizione isotopica delle precipitazioni meteoriche 
(pioggia, neve o grandine) provenienti da tutta la Terra si allinea su una retta. Tale 
relazione fu osservata per la prima volta nel 1953 da Friedman; successivamente 
nel 1961 Craig definì la cosiddetta GMWL (Global Meteoric Water Line), una 
relazione che caratterizza le condizioni “normali” all’equilibrio esistenti fra il δ
18
O e 













A partire dal 1961, la IAEA (International Atomic Energy Agency di Vienna) e la 
WMO (World Meteorological Organization), iniziarono un programma mondiale di 
raccolta e analisi isotopiche mensili delle precipitazioni meteoriche, fornendo così i 
dati per innumerevoli studi sulla composizione isotopica delle precipitazioni 
(Dansgaard, 1964; Friedman et al., 1964; Craig & Gordon, 1965; Merlivat & Jouzel, 
1979; Gat, 1980; Yurtserver & Gat, 1981; Rozanski et al., 1992, 1993). Queste 
raccolte di dati consentirono a Rozanski di ridefinire nel 1993 la GMWL come:  
 
δD = (8,20 ± 0,07) δ
18
O + (11,27 ± 0,65)  (Rozanski et al., 1993) 
 
rappresentata graficamente nella seguente figura: 
 
 
Figura 4.5 – Retta delle acque meteoriche con evidenziata la differente distribuzione dei 
valori isotopici tra le regioni fredde e quelle calde. Da Rozanski et al., 1993. 
 
Il grafico evidenzia come la relazione definita da Craig rappresenti una buona 
approssimazione della composizione isotopica media delle precipitazioni meteoriche 
a livello mondiale. Il coefficiente angolare corrisponde esattamente al rapporto tra i 
fattori di arricchimento dell’idrogeno e dell’ossigeno nel processo di condensazione; 
ovvero che tale processo si verifica normalmente in condizioni d’equilibrio isotopico 
pur presentando delle eccezioni. Difatti, precipitazioni sottoposte a processi 
governati da fattori cinetici, quali per esempio i fenomeni di evaporazione (figura 
4.6), mostreranno una deviazione dalla linearità della GMWL dovuta al loro 
allontanamento dalle condizioni di equilibrio isotopico. 
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Figura 4.6 – Composizione isotopica di acque evaporanti (bacini chiusi) rispetto alla GMWL. 
Da Craig, 1961 (modificata). 
 
Bisogna tenere in considerazione che la GMWL è una relazione a carattere globale e 
che non sempre è valida a livello locale. 
La composizione isotopica delle precipitazioni, essendo funzione diretta della 
temperatura, risulterà essere più negativa quanto più bassa sarà la temperatura di 
condensazione. La conseguenza diretta di questa dipendenza è il manifestarsi di 
diversi tipi di variazioni sia geografiche che temporali (breve e lungo termine) nei 
valori del δ18O (o δD) delle precipitazioni. Le variazioni temporali a lungo termine 
della composizione isotopica sono legate ad ampie fluttuazioni climatiche come ad 
esempio le variazioni di temperatura fra un periodo glaciale ed un interglaciale. Le 
variazioni a breve termine sono, invece, ricollegabili alle variazioni stagionali dovute 
alle fluttuazioni della temperatura nell’arco dell’anno. 
In dettaglio, le principali conseguenze della dipendenza della composizione isotopica 
delle precipitazioni dalla temperatura di condensazione sono le seguenti: 
 
- variazioni stagionali → le precipitazioni invernali presentano un contenuto 
più basso di isotopi pesanti, rispetto alle precipitazioni estive, in quanto 
derivate da un vapore condensato a temperature minori. Le variazioni 
isotopiche stagionali saranno più ampie dove si verifica una maggiore 
escursione termica e quindi risulteranno minime nelle zone tropicali e 
massime alle più elevate latitudini. Inoltre, sulle aree continentali si verifica 
un graduale incremento delle variazioni stagionali con l’aumento della 
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distanza dalla costa. Per esempio l’ampiezza delle variazioni del δ
18
O a 
Valencia è di 2.5 ‰ contro il 10 ‰ di Mosca (Rozanski et al., 1993).  
 
 
Figura 4.7 – Valori isotopici annuali medi nelle precipitazioni da Weathership (Nord 
Atlantico), Valentia sino Mosca. Da GNIP, 1996. 
 
- variazioni altitudinali → quando una massa d’aria satura di vapor d’acqua 
incontra un rilievo montuoso, tende a risalirlo, innalzandosi così in zone 
dell’atmosfera a pressioni decrescenti. A questo punto, si verifica un processo 
di espansione adiabatica con relativa diminuzione della temperatura che 
provoca la condensazione di una frazione del vapore atmosferico presente. Le 
piogge prodotte dopo la prima fase di condensazione saranno isotopicamente 
più leggere, in quanto ad ogni processo di condensazione il vapore 
s’impoverisce in isotopi pesanti. Nel caso di masse d’aria che risalgono un 
pendio questo effetto va a sommarsi a quello dovuto all’abbassamento di 
temperatura, determinando i marcati gradienti isotopici verticali che 
caratterizzano le precipitazioni in quota. 
 
- variazioni continentali → quando una massa d’aria s’inoltra dall’oceano sul 
continente subisce una serie di condensazioni parziali, che la impoveriscono 
progressivamente in isotopi pesanti. È logico supporre che le precipitazioni 
che si verificano nelle zone continentali più interne abbiano un contenuto in 
isotopi pesanti notevolmente minore rispetto a quelle che si verificano nelle 
zone costiere. Dati sperimentali hanno pienamente confermato queste 
previsioni. Nel continente antartico, ad esempio, si passa da δ18O di -15 ‰ 
sulla costa a valori di -50 ‰ all’interno del continente (Masson-Delmotte et 
al., in stampa). 
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Figura 4.8 – Variazione della composizione isotopica delle piogge per effetto della 
continentalità, da www.sahra.arizona.edu basata su Hoefs (1997) e Coplen et al., (2000). 
 
- variazioni latitudinali → misure del δ18O e del δD delle precipitazioni 
atmosferiche in funzione della latitudine hanno dimostrato che esiste una 
distribuzione latitudinale dei valori di composizione isotopica per cui, 
partendo dall’equatore e spostandosi verso il polo i valori isotopici si 
negativizzano in relazione alla progressiva diminuzione delle temperature 
medie annue al suolo. Si passa così da un valore di circa 0 ‰ all’equatore a 
valori dell’ordine di – 55 ‰, rilevati sulle precipitazioni nevose al centro della 
calotta Antartica. Nella figura sottostante (4.9) si vede come anche nel caso 
della composizione isotopica delle precipitazioni medie annue dell’Europa in 
funzione dell’aumento della latitudine si passa da valori di δ18O di -5 ‰ a 
valori di -20 ‰. 
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Figura 4.9 - Precipitazioni medie annue in Europa. Da Global Network of Isotopes in 
Precipitation – GNIP – www.gnip.org. 
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Eccesso di deuterio  
 
Dall’analisi della composizione isotopica dell’ossigeno (δ
18
O) e dell’idrogeno (δD) di 
una data precipitazione si possono ottenere informazioni relative ai processi che 
hanno portato alla formazione della precipitazione stessa. La “retta delle acque 
meteoriche” (δD = 8δ18O + 10) che descrive a scala globale l’equilibrio esistente tra i 
due isotopi nelle precipitazioni, racchiude al suo interno un parametro di secondo 
ordine che riflette la deviazione di un campione d’acqua (precipitazione) 
dall’equilibrio ovvero dalla retta stessa. Il valore + 10 rappresenta, appunto l’eccesso 
di deuterio che fu definito da Dansgaard nel 1964 con la seguente formula: 
 




L’eccesso di deuterio è molto utile per ottenere informazioni relative ai processi che 
portano alla formazione delle precipitazioni e può essere usato per identificare i 
processi che non avvengono all’equilibrio isotopico. I valori di d variano, appunto, a 
seguito dei fenomeni cinetici (processi che avvengono in situazione di non equilibrio) 
che hanno luogo durante i processi d’evaporazione e condensazione nel ciclo 
dell’acqua. Durante l’evaporazione da una superficie d’acqua (superficie dell’oceano) 
il frazionamento cinetico coinvolge maggiormente le molecole HD16O, che hanno una 
velocità di diffusione più elevata, rispetto alle HH18O; questo frazionamento va ad 
aggiungersi a quello che avviene in condizioni d’equilibrio (processo di Rayleigh 
classico) apportando nel vapore un arricchimento relativo di D rispetto a 18O, 
eccesso di deuterio per l’appunto. In presenza di un forte mescolamento delle acque 
superficiali, ad esempio a causa dei forti venti, o in seguito ad un aumento 
dell’umidità relativa che riduce la velocità d’evaporazione, oppure quando la 
temperatura dell’acqua superficiale (SST) diminuisce riducendo anch’essa la 
velocità d’evaporazione, l’effetto cinetico è minore e i valori dell’eccesso di deuterio 
nella massa di vapore, e conseguentemente nelle precipitazioni, saranno minori 
(Merlivat & Jouzel 1979). 
Alle temperature molto basse che si registrano nelle regioni polari, le nuvole 
diventano sovra - sature in vapor d’acqua e la formazione della precipitazione 
avviene con il passaggio diretto da vapor d’acqua a cristalli di ghiaccio.  
La velocità di diffusione più bassa delle molecole d’acqua isotopicamente più 
pesanti porta ad una condensazione preferenziale delle molecole d’acqua 
isotopicamente leggere sui cristalli di ghiaccio (Jouzel & Merlivat, 1984). Difatti, 
durante il processo di evaporazione vengono privilegiate le molecole d’acqua di tipo 
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HH16O ma, in condizioni di sottosaturazione nello strato d’aria immediatamente 
adiacente alla superficie dell’acqua, le molecole HD16O, caratterizzate da una 
maggiore velocità di diffusione rispetto alla molecola HH18O, subiranno un’ulteriore 
frazionamento cinetico. Si avrà così un comportamento differenziale dell’ossigeno e 
dell’idrogeno al momento dell’evaporazione ovvero un aumento dell’eccesso di 
deuterio al diminuire della temperatura di condensazione (e quindi del δD). 
L’eccesso di deuterio è particolarmente sensibile alle caratteristiche esistenti nelle 
zone sorgenti di umidità, in particolare la temperatura superficiale dell’oceano (T
W
) 
(figura 4.10), l’umidità relativa (figura 4.11) e la velocità del vento (Merlivat & 
Jouzel, 1979; Johnsen et al., 1989; Petit et al., 1991). Per questi motivi si tende a 
considerare d come un tracciante dell’origine delle precipitazioni.  
La figura 4.10 raffigura la variazione dell’eccesso di deuterio in funzione della 
temperatura superficiale del mare (T
W
), ovvero della zona sorgente delle masse d’aria 
che poi si muovono verso i poli. A parità di T
W
, il valore dell’eccesso di deuterio è 
maggiore per temperature d’inversione (T
INV
) sempre più basse caratteristiche di siti 
più interni del continente antartico. Pertanto il valore di d risulta influenzato anche 
dal gradiente, vale a dire dalla differenza di temperatura esistente tra le zone 




Figura 4.10 - Variazioni dell’eccesso di deuterio (d) delle precipitazioni in Antartide in 
funzione della temperatura della sorgente (T
W
) per differenti temperature di inversione (T
INV
). 
Da Vimeux, 1999 (modificata).  
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La figura 4.11 rappresenta la variazione dell’eccesso di deuterio in funzione della 
percentuale di umidità relativa (h) al di sopra della superficie dell’oceano. A parità 
di h, anche in questo caso il valore dell’eccesso di deuterio è maggiore per 
temperature d’inversione (T
INV




Figura 4.11 - Variazioni dell’eccesso di deuterio (d) delle precipitazioni in Antartide in 
funzione dell’umidità relativa dell’aria per differenti temperature d’inversione (T
INV
). Da 
Vimeux, 1999 (modificata).  
 
L’applicazione di un modello isotopico semplice, di tipo Rayleigh (denominato Mixed 
Cloud Isotopic Model, MCIM – Ciais & Jouzel, 1994) utilizzato per produrre i due 
grafici appena esaminati, mostra come il d della neve antartica dipenda 
maggiormente dalla variazione della temperatura media delle sorgenti (Tsorgente) che 
non al livello di umidità della medesima temperatura e secondariamente dalla 
temperatura al sito (Tsito). Le variazioni d’umidità alle sorgenti risultano invece più 
importanti per le zone più costiere, come quelle prese in considerazione in questo 
studio.  
Si è notata anche una stagionalità nei valori dell’eccesso del deuterio; le zone con 
precipitazioni invernali dominanti mostrano un apparente aumento dell’eccesso di 
deuterio probabilmente dovuto ad una più bassa umidità relativa sopra l’oceano in 
inverno e/o ad un sostanziale contributo di precipitazione nevosa formatasi in 
condizioni di non equilibrio.  
Una serie di studi sulle variazioni dell’eccesso di deuterio nella neve dell’Antartide 
(Petit et al., 1991; Ciais et al., 1995) hanno dimostrato che le zone subtropicali 
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contribuiscono in maniera preponderante alle precipitazioni polari. Inoltre, questi 
autori hanno evidenziato un contributo più o meno importante dell’oceano australe 
alle precipitazioni delle regioni costiere.  
I modelli isotopici semplici, che si basano su una distillazione di tipo Rayleigh, 
mostrano che i valori iniziali dell’eccesso di deuterio, che riflettono le informazioni 
sulle condizioni climatiche delle sorgenti (SST, umidità e venti), si preservano lungo 
la traiettoria delle masse d’aria verso i poli (Petit et al., 1991). La relazione che si 
osserva fra i valori di δD e d nella neve dell’Antartide orientale si può spiegare solo 
se si considera che le zone sorgenti delle masse di vapore siano localizzate 
principalmente alle medie latitudini (30-40° S; SST: 15-22 °C). Ovviamente non è 
pensabile che gli apporti provengano solo da una latitudine e Petit et al. (1991) 











Esiste una correlazione spaziale fra la temperatura al suolo e la composizione 
isotopica delle precipitazioni attuali (Dansgaard, 1964) il cosiddetto “termometro 
isotopico”. Questa relazione δ/T è spesso usata per interpretare le variazioni di 
composizione isotopica nelle carote di ghiaccio in termini di variazioni di 
temperatura. 
Nel 1977 Lorius & Merlivat dimostrarono che una correlazione lineare lega la 
composizione isotopica della neve alla temperatura al sito di campionamento (viene 
utilizzata la temperatura a 10 - 15 m di profondità nel nevato come rappresentativa 
della temperatura media annua del sito). Questo legame ha permesso di affinare un 
metodo per ricostruire le temperature del passato analizzando la composizione 
isotopica (δ18O e δD) degli strati nevosi che nel tempo si depositano sulle calotte di 
ghiaccio.  
Le relazioni fra la composizione isotopica della neve e la temperatura al sito di 
campionamento ricavate da Lorius & Merlivat (1977) e Johnsen et al. (1989), 




O = 0,67 T
S 
- 13,7 Johnsen et al. (1989) 
 
δD = 6,04 T
S 
- 51 Lorius & Merlivat (1977) 
 
δ18O = 0,67T - 13,7



































Figura 4.12 - Relazione δD/T (linea blu) per l’Antartide orientale (Lorius & Merlivat, 1977) e 
relazione δ
18
O/T (linea viola) per la Groenlandia (Johnsen et al., 1989).  
 
Capitolo 4 





Quindi, analizzando la composizione isotopica (δ
18
O o δD) degli strati nevosi che si 
depositano successivamente sulle calotte di ghiaccio, è possibile disporre di un 
metodo per ricostruire le temperature del passato. 
La composizione isotopica delle precipitazioni, essendo funzione della temperatura, 
risulta essere più negativa quanto più la temperatura di condensazione è minore. 
La conseguenza, come visto precedentemente, è che si osservano diversi tipi di 
variazioni sia geografiche (effetto altitudine, latitudine e continentalità) che 
temporali (a breve e a lungo termine) nei valori del δ
18
O o δD delle precipitazioni 
(Dansgaard, 1964).  
Di notevole importanza è osservare che la relazione spaziale δ/T ha un significato 
locale e può quindi variare geograficamente. Ad esempio, la pionieristica relazione 
del 1977 di Lorius & Merlivat, ottenuta nella Terra di Adelie, ha un gradiente 
δ18O/T di 0.75 ‰/°C mentre risultati ottenuti recentemente riportano un gradiente 
isotopico che varia da 0.6 a 0.91 ‰/°C per il bacino di drenaggio di Dome C 
(Magand et al., 2004). Questa variabilità geografica (figura 4.13), per quanto 
limitata, dipende da molteplici fattori quali:  
- la diversa origine delle masse d’aria, ovvero le diverse condizioni climatiche 
esistenti alle zone sorgenti delle masse di vapore;  
- l’estensione del ghiaccio marino che aumenta la distanza dalle zone sorgenti; 
- l’attività ciclonica che è generalmente associata a masse d’aria calde e umide; 
- la stagionalità delle precipitazioni; 
- l’esistenza di fenomeni d’inversione della temperatura con la quota.  
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Figura 4.13 - Relazione δ
18
O/T nel bacino di drenaggio di Dome C. Da Magand et al., 2004 
(modificata). 
 
Nella figura sottostante viene rappresentata la distribuzione areale del valori di δ
18
O 
nell’Antartide orientale caratterizzata da valori isotopici sempre più negativi 
spostandosi dalla costa verso le zone più interne.  
 
 Scala dei valori isotopici rispetto alle temperature dai valori meno negativi 
a quelli più negativi. 
Figura 4.14. Distribuzione spaziale dei valori di δ 18O. 
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Le frecce tratteggiate rappresentano le possibili traiettorie delle masse d’aria che 
alimentano le precipitazioni nell’Antartide orientale. Le differenti aree d’origine di 
queste masse d’aria potrebbero spiegare la variabilità delle relazioni δ
18
O/T 
evidenziate nel precedente grafico (figura 4.14). 
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Vale la pena richiamare brevemente l’attenzione sulla relazione che sussiste tra la 
composizione isotopica dell’eccesso di deuterio (d) e l’idrogeno (δD). 
A seguito delle bassissime temperature presenti in Antartide, si avrà un aumento 
dell’eccesso di deuterio al diminuire della temperatura di condensazione e quindi 
della composizione isotopica dell’idrogeno. Questo aumento è dovuto, sia ad un 
maggiore effetto cinetico al momento della formazione della neve alle basse 
temperature delle zone più interne dell’Antartide, che ad una diversa provenienza 
delle masse d’aria. 
Masson-Delmott et al. (in stampa) considerando più di 1000 dati, ottenuti da 
traverse antartiche sia costiere che interne, evidenziano la correlazione negativa 





Figura 4.15 – Relazione tra la composizione isotopica dell’idrogeno (δD) e l’eccesso di 
deuterio (d). I cerchi vuoti rappresentano i dati provenienti dalla Dry Valleys. La linea di 
regressione quadratica spessa e l’equazione in basso si riferiscono alla totalità dei campioni 
considerati. La linea di regressione quadratica e l’equazione in alto non considerano i 











4.3 Risultati isotopici 
 
Di seguito vengono riportati i risultati ottenuti dall’analisi isotopica (δ18O, δD e d) 
condotta su: i campioni superficiali provenienti dalle traverse ITASE 1998 - 99 e 
2001 - 02; i “trucioli” (chips) delle perforazioni delle carote di nevato prelevate nella 
traversa ITASE 2002 - 03; due carote di nevato GV7 e WL3 prelevate 
rispettivamente durante le traverse ITASE 2001 - 02 e 2002 - 03. 
 
Traverse ITASE 1998-99 e 2001-02 
 
Presso il laboratorio di Saclay (Parigi) sono state condotte le analisi della 
composizione isotopica dell’idrogeno (δD) e il successivo calcolo dell’eccesso di 
deuterio (d), avendo a disposizione la composizione isotopica dell’ossigeno (δ18O), 
ottenuta precedentemente presso il laboratorio di Trieste.  
Le analisi sono state condotte su 100 campioni superficiali (“carotine” da 1 m) 
raccolti durante la traversa ITASE 1998 - 99 (ITS 98-99) e altri 200 campioni 
superficiali prelevati durante la traversa ITASE 2001 - 02 lungo i transetti Est-
Ovest (D66-GV5) e Nord-Sud (M4-GV7). La riproducibilità delle analisi è del ± 0.5 
‰ per l’idrogeno e del ± 0.7 ‰ per l’eccesso di deuterio. 
I risultati ottenuti sono rappresentati nella serie di grafici sottostanti (figura 4.16 a, 
b, c, d). La rappresentazione statistica dei risultati (calcolo del valore minimo e 
massimo, della media e della mediana ecc) consente di ben evidenziare, mediante 
alcuni esempi grafici, le relazioni tra i diversi parametri sia isotopici che geografici.  
Per tutti i 3 gruppi di campioni considerati (D66-GV5, M4-GV7 e ITS 98-99), 
rappresentando la variazione dell’eccesso di deuterio (d) rispetto determinati 
intervalli della composizione isotopica dell’ossigeno (δ18O), si delinea chiaramente la 
relazione inversa che lega questi due parametri. 
Consideriamo ora le relazioni con i parametri geografici: 
• il δ18O e il d dei campioni del transetto D66-GV5, che si sviluppa ad una 
distanza perlopiù costante dalla costa, sono rappresentati in funzione della 
variazione dell’altitudine. Le differenti condizioni climatiche e una diversa 
origine delle masse d’aria lungo il transetto (Magand et al., 2004) nonché una 
limitata variazione dell’altitudine, non consentono di evidenziare un 
particolare andamento, per i valori di d. Analoghe conclusioni si possono 
trarre anche per il transetto M4-GV7 di cui perciò non sono riportati i grafici 
della variazione della composizione isotopica (δ18O e d) rispetto l’altitudine; 
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• il δ18O e il d dei campioni del transetto M4-GV7 e ITS 98-99, rappresentati in 
funzione della distanza dalla costa, evidenziano chiaramentre i 
comportamenti opposti di questi due parametri. L’eccesso di deuterio 
aumenta allontanandosi dalla costa (diversa origine dell’umidità) mentre il 
δ18O diminuisce (effetto continentalità). Inoltre, gli andamenti del d e del δ18O 
sono più chiari nei campioni della traversa 1998-99 che inoltrandosi dalla 
costa (stazione di Baia Terra Nova) sino all’interno del continente (stazione di 
Dome Concordia) è influenzata da un’ampia variazione dei parametri 











Figura 4.16 a - Rappresentazione statistica dei campioni superficiali prelevati lungo il 












Figura 4.16 b – Rappresentazione statistica dei campioni superficiali prelevati lungo il 














Figura 4.16 c – Rappresentazione statistica dei campioni superficiali (ITS 98-99) prelevati 
durante traversa TNB-DC. 
 
Il caratteristico andamento in antifase tra il δ18O e l’eccesso di deuterio rispetto 
l’aumento della quota si può osservare con chiarezza nei campioni ITS 98-99 (figura 
4.16 d) prelevatati lungo la traversa TNB-DC che si estende dalla costa all’interno e 
quindi caratterizzata da un ampio gradiente altimetrico. Infatti, nel grafico è ben 
evidente come i valori di δ18O tendono a negativizzarsi con l’aumentare della quota, 
contrariamente a quanto accade per i valori di d. L’elevazione sembra essere il 
fattore che influenza maggiormente la distribuzione spaziale del δ18O (Masson-
Delmotte et al., in stampa); a questa concorrono anche la distanza dalla costa, la 
latitudine e la circolazione atmosferica (frequenza dei sistemi ciclonici). I valori di 
δ18O si distribuiscono attorno ad un valore medio di -42 ‰ sino a circa 2300 m di 
quota, successivamente si ha una rapida decrescita verso un valore medio di -50 
‰. Analoga brusca variazione di tendenza si ha nei valori di d che presentano 
alcuni valori negativi al di sotto dei 2400 m di quota; come già riscontrato (Masson-
Delmotte et al., in stampa) i valori negativi potrebbero essere dovuti alla riduzione 
dell’accumulo a seguito dell’ablazione ad opera dei venti superficiali (Neumann & 
Waddington, 2004; Neumann et al., 2005). Difatti, lungo questa traversa sono stati 
riscontrate, soprattutto nella prima metà della traversa, evidenze di erosione e 
ridistribuzione della neve ad opera dei venti (Proposito et al., 2002). 
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Figura 4.16 d – Variazione della composizione isotopica dell’ossigeno (δ18O) e dell’eccesso di 
deuterio (d) rispetto all’incremento della quota (espressa in metri) dei campioni superficiali 
(ITS 98-99) prelevati durante la traversa TNB-DC. 
 
Rappresentando assieme, in un unico grafico (figura 4.17), tutti i valori di δD e d 
ottenuti dai campioni delle traverse 1998-99 (MdPt-D2/D4, D2/D4-DC, GPS1-
MdPt) e 2001-02 (D66-GV5, M4-GV7), si possono fare alcune considerazioni, 
tenendo però sempre presente che, trattandosi di carote di nevato superficiali (1 m), 
i dati presentano un’alta variabilità intrinseca. 
 
 
Figura 4.17 – Valori della composizione isotopica dell’idrogeno (δD) e dell’eccesso di deuterio 
(d) nel bacino di drenaggio di Dome C. 
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I valori dell’eccesso di deuterio rimangono pressoché costanti (compresi tra 3 e 6 
‰) per un ampio intervallo del δD (tra - 150 e - 350 ‰); mentre la nota 
anticorrelazione tra il δD e d si inizia a manifestare quando la composizione 
isotopica del deuterio inizia ad avere valori minori di - 350 ‰. Questo andamento si 
trova in perfetto accordo con quanto già riscontrato in altre zone dell’Antartide (Petit 
et al., 1991; Qin-Dahe et al., 1994).  
I dati GPS1-MdPt (traversa 1998-99) mostrano una elevata variabilità legata ai 
fenomeni di erosione ad opera del vento presenti in questa zona (Frezzotti et al., 
2002 a). I bassi valori di d (3.4 ‰) suggeriscono che l’area costiera è influenzata da 
una sorgente locale d’umidità con condizioni di evaporazione più fredde (Mare di 
Ross). Inoltre i valori negativi sono da associare alla presenza di fenomeni di forte 
sublimazione testimoniati dalle forme bene sviluppate di “wind crust” e fratture 
rilevate sul terreno.  
Analogo comportamento si riscontra nei valori di δD e d ottenuti dai campioni della 
traversa 2001-02 prelevati lungo i transetti M4-GV7 (quadratini verdi) e D66-GV5 
(rombi bordeaux); anch’essi ricadono, infatti, nella zona caratterizzata da valori di 
δD > -350 ‰.  
Dal sito di MdPt a D2 e D4 i valori di d sono intermedi, valore medio di 6.6 ‰; 
mentre dai siti D2 e D4 a DC si hanno i valori più alti di d (7.9 ‰) che suggeriscono 
una maggiore distanza e un’origine più calda delle precipitazioni. Inoltre, nei siti più 
interni (Vostok e EPICA DC) le variazioni dell’eccesso di deuterio si ricollegano alle 
variazioni della temperatura superficiale del mare (SST) piuttosto che dell’umidità 
relativa il cui contributo diminuisce notevolmente inoltrandosi nel continente 
antartico (Petit et al. 1991). 
In conclusione, i siti più costieri (δD > -350 ‰) sembrano essere maggiormente 
influenzati dalle masse d’aria con un’origine più locale (alte latitudini) mentre i siti 
più interni (δD < -350 ‰) caratterizzati da valori di d crescenti suggeriscono 
un’origine più remota delle precipitazioni (medie latitudini). 
Inoltre, queste osservazioni sono in accordo con quanto simulato dai modelli di 
Circolazione Atmosferica (GCM - Global Circulation Model) i quali suggeriscono che il 
vapor d’acqua che si forma alle latitudini più basse viene trasportato a quote più 
alte all’interno del continente antartico con un riscaldamento progressivo delle 
sorgenti dalla costa verso il plateau centrale (Delaygue et al., 2000). Le 
precipitazioni nelle zone costiere sono invece influenzate da un’origine più locale 
con condizioni d’evaporazione più fredde. 
Capitolo 4 





Masson-Delmotte et al. (in stampa) ritengono che la quota e la distanza dalla costa 
siano i fattori che determinano la distribuzione spaziale dell’eccesso di deuterio, in 
particolare per quanto riguarda i siti posti al di sopra dei 2400 m di altitudine. Al di 
sotto di questa quota, infatti, si riscontrano anche valori di eccesso negativi dovuti 
probabilmente a frazionamenti isotopici ad opera di vento/ablazione che potrebbe 
ridurre l’accumulo ed aumentare il tempo di residenza dei cristalli di neve in aree 
ad elevato gradiente di temperatura. 
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Campioni Superficiali Campagna 2002-03 
 
I valori medi ottenuti dall’analisi isotopica (δ18O, δD e d) di circa 200 campioni, 
cutting di perforazione (chips) delle carote, le quali successivamente verranno 
sottoposte alla misura dell’attività tritio, sono riassunti nella tabella sottostante. 
 
 
CHIPS δ18O δD d Temperatura -15 m (°C) 
C3 II -35.57 -279.78 4.78 -40.4 
WL1 -26.06 -203.88 4.60 -26.4 
WL2 -25.54 -200.94 3.38 -24.2 
WL3 -27.15 -213.59 3.61 -26.1 
WL4 -31.81 -252.14 2.34 -31.5 
DA1 -42.42 -336.11 3.25 -41.5 
DA2 -44.50 -350.78 5.22 -40.1 
DA3 -38.41 -308.13 -0.85 -36.5 
DA4 -41.72 -330.83 2.93 -40.7 
IDC1 -37.61 -297.75 3.13 -42.3 
IDC2 -40.25 -381.66 3.34 -43.6 
IDY1 -45.33 -359.65 2.99 -41.5 
IDY2 -42.39 -336.51 2.61 -36.5 
 
Tabella 4.3 – Composizione isotopica (δ18O, δD e d) e temperatura a fondo foro (-15 m) dei 
Chips di perforazione delle carote della campagna antartica 2002-2003. 
 
Visualizzando in due grafici (figura 4.18) i dati medi della composizione isotopica 
dell’ossigeno e dell’idrogeno (δ18O e δD) dei chips analizzati, e le temperature 
misurate a fondo foro (-15m), si può notare come i valori si dividano in due gruppi. 
Il primo (in viola nei grafici), caratterizzato da valori isotopici meno negativi, sia per 
il δ18O che per il δD, presenta coefficienti delle relazioni δD/T e δ18O/T paragonabili 
a quelli trovati nel 1977 da Lorius & Merlivat per l’area della Terra di Adelie (δ18O = 
0.75 T°C – 7.6; δD = 6.04 T°C - 55). Mentre, il secondo gruppo (in blu nei grafici) 
presenta valori isotopici più negativi con coefficienti più vicini a quelli trovati nella 
neve superficiale nell’area della Terra Vittoria Settentrionale da Stenni et al. (2000) 
(δ18O = 0.81 T°C – 8.51). 
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Figura 4.18 – Relazione δD/T nei chips (grafico superiore); relazione δ18O/T (grafico inferiore) 
nei chips.  
 
Le due diverse relazioni δ/T, identificate per l’insieme di campioni analizzati, 
potrebbero evidenziare l’esistenza di due diverse zone sorgenti delle precipitazioni 
per l’area in esame ed anche di diverse traiettorie delle masse d’aria che trasportano 
il vapor acqueo sulle coste antartiche. 
Una prima zona con l’origine dell’umidità nel settore indiano dell’Oceano 
Meridionale, l’altra alimentata a scala locale dal Mare di Ross e su scala più ampia 
dall’Oceano Pacifico (figura 4.19). Inoltre, la maggiore estensione del ghiaccio 
marino presente nel Mare di Ross gioca un ruolo decisivo sulla composizione 
isotopica delle precipitazioni nevose; infatti, la massa d’aria passando sul ghiaccio 
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marino si raffredda ed il vapore acqueo in essa contenuto raggiunge la costa con 
valori isotopicamente più negativi. Il raffreddamento isobarico delle masse d’aria sul 
ghiaccio marino produce, di fatto, precipitazioni con un gradiente δ/T più elevato 
(Dansgaard, 1964). 
Bisogna, inoltre, sottolineare che i due gruppi di carote provengono da latitudini 
diverse; il gruppo blu (DA1, DA2, DA3, DA4, IDY1 e IDY2) si trova a latitudini più 





Figura 4.19 – Mappa dei siti di prelievo delle carotine della XVIII campagna antartica 2002-
03. All’interno del cerchio viola i siti che subiscono l’influenza della masse d’aria umida 
provenienti dall’Oceano meridionale; in quello azzurro i siti maggiormente influenzati dalla 
sorgente d’umidità locale, Mare di Ross.  
 
Inoltre, inserendo i dati medi di δ18O ottenuti dai chips in un grafico (figura 4.20) 
comprensivo delle relazioni spaziali ricavate, da studi precedenti, per l’area del 
bacino di drenaggio di Dome C, viene riconfermata l’ipotesi fatta in precedenza; i 
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campioni appartenenti al primo gruppo (rombi bordeaux) si dispongono lungo la 
retta dell’equazione ricavata da Lorius e Merlivat nel 1977; quelli del secondo (rombi 
verdi) sembrano il prolungamento della retta dell’equazione ricavata per la Terra 
















I dati ottenuti dall’analisi della composizione isotopica dell’ossigeno (δ18O), condotta 
su i 1360 campioni ottenuti dal campionamento (passo di 3.5/4.0 cm) della carota 
di nevato in esame (lunga 55 m), oscillano tra un valore minimo di -38.32 ‰, un 
massimo di -24.25 ‰ e un valore medio di -29.92 ‰. 
Il profilo della composizione isotopica dell’ossigeno (figura 4.16) rappresentato in 
funzione della profondità, presenta il caratteristico aspetto sinusoidale, con ampie 
oscillazioni del δ18O nella parte più superficiale comprese tra un valore minimo del 
δ18O di -38 ‰ ed un massimo di -24 ‰; all’aumentare della profondità l’ampiezza 
delle oscillazioni diminuisce, i valori del δ18O oscillano tra un minimo di -33 ‰ ed 
un massimo di -27 ‰.  
 
Spesso la profondità delle carote di ghiaccio viene espressa in acqua equivalente (dall’inglese 
water equivalent = w.eq.). Questa unità di misura si ricava moltiplicando lo spessore dello 
strato di neve per la densità.  
 
Durante i processi di diffusione (riordino dei grani = trasformazione della neve in 
nevato) i dettagli dei profili isotopici vengono gradualmente obliterati e fortemente 
alterati tanto da perdere le frequenze più elevate con il conseguente indebolimento 
del ciclo stagionale. I processi di diffusione agiscono sino a quando la densità 
presenta valori minori di 0.55g/cm3 (Johnsen, 1977; Johnsen et al., 2000). Nel caso 
specifico della carota GV7 la densità di 0.55g/cm3 si riscontra a circa 15 metri di 
profondità.  
Vale la pena sottolineare che questo sito è uno dei pochi, sinora riscontrati, con un 
accumulo relativamente elevato (241 mm w.eq.) da permettere la conservazione del 
segnale stagionale della composizione isotopica; il limite per una buona 
conservazione del suddetto segnale è pari a 220 mmw.eq. 
Come già spiegato in precedenza, le variazioni della composizione isotopica 
dell’ossigeno sono dovute, in prima analisi, alle variazioni stagionali della 
temperatura; è importante sottolineare, però, la presenza di altri fattori, a 
prescindere dalla temperatura di condensazione, che possono influenzare la 
composizione isotopica delle precipitazioni, quali: la variabilità di estensione del 
ghiaccio marino, i processi di sublimazione ad opera del vento, la variazione 
dell’origine delle precipitazioni, la frequenza degli eventi di precipitazione e la 
stagionalità di questi, la variazione del rapporto tra accumuli nevosi estivi ed 
invernali e le variazioni stagionali nelle zone sorgente delle precipitazioni. 
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Difatti, tenendo presente che la maggior parte delle precipitazioni in Antartide sono 
accompagnate da un’intensa attività di cicloni, i quali raramente penetrano 
all’interno, ogni variazione di questi sarà quindi “visibile” soprattutto sulla costa. 
Quindi, in siti costieri, come nel caso di GV7, il δ18O può registrare sia le variazioni 
di temperatura che le condizioni climatiche a larga scala ma, anche, i singoli eventi 
di precipitazione (Isaksson & Melvold, 2002). La stagionalità degli eventi di 
precipitazione può indurre variazioni del δ18O che non riflettono reali variazioni 
della temperatura bensì cambiamenti della quantità di neve accumulata nelle 
diverse stagioni (Steig et al., 1994). 
Per quanto riguarda gli aspetti che si possono osservare in funzione della 
profondità, il profilo della carota GV7 (figura 4.16) presenta in prima analisi un 
trend senza particolari andamenti a suggerire una relativa stabilità climatica. 
Considerando la porzione più superficiale del profilo si nota un decremento dei 
valori (vedi freccia in grafico) a partire da circa 10 metri di profondità verso la 
superficie (top della carota), a suggerire un leggero raffreddamento nel periodo 
recente in accordo con i recenti studi sulle variazioni climatiche nell’Antartide 
orientale (Turner et al., 2005; Thompson & Solomon, 2002; Doran et al., 2002). 
Maggiori considerazioni a riguardo verranno trattate nel capitolo 6 di questa tesi. 
Infine, bisogna sempre ricordare che le precipitazioni in Antartide non sono 
distribuite in maniera omogenea nell’arco dell’anno, quindi i campioni delle carote 
analizzati negli studi isotopici possono rappresentare una successione di eventi di 
precipitazione avvenuti a distanza di tempo uno dall’altro. 
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Figura 4.16 – Composizione isotopica dell’ossigeno (δ18O) della carota GV7 in funzione della 
profondità espressa in centimetri. La freccia arancione sottolinea il decremento della 


























































































Nel medesimo sito è stata campionata anche una trincea di 1.6 m di profondità; le 
analisi della composizione isotopica dell’ossigeno condotte su questi campioni 




Figura 4.17 – Confronto tra la composizione isotopica dell’ossigeno della trincea GV7 (in 
azzurro) e della carota GV7 (in blu) nei primi 2 metri di profondità. 
 
Le analisi della composizione isotopica dell’idrogeno (δD), rappresentate nel grafico 
di figura 4.18 in funzione della profondità, sono state portate a termine su circa 
metà dell’estensione totale della carota (primi 26 m di profondità), per numero 
complessivo di circa 630 campioni. 
I dati ottenuti osclillano tra un valore massimo di -119.1 ‰ ed un minimo di -303.6 
‰ con un valore medio di -233.9 ‰. Anche in questo caso, come già visto per 
l’ossigeno, le variazioni sono dovute in primo luogo a variazioni della temperatura. 
Infatti le due curve, composizione isotopica dell’idrogeno (in verde) e quella 
dell’ossigeno (in blu) sono in perfetto accordo tra loro (figura 4.19). 
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Figura 4.18 - Composizione isotopica dell’idrogeno (δD) della carota GV7 in funzione della 
profondità espressa in centimetri. 
 
 
Figura 4.19 – Confronto tra il profilo della composizione isotopica dell’ossigeno (δ18O), curva 
grigio-blu, e il profilo della composizione isotopica dell’idrogeno (δD), curva verde in funzione 
della profondità espressa in centimetri. 
 
Ottenuta la composizione isotopica dell’ossigeno e dell’idrogeno dei campioni della 
carota GV7 è stato possibile, per i primi 26 m di profondità, calcolare i valori 
dell’eccesso di deuterio (d) utilizzando la seguente relazione:  
 
d = δD - 8 δ
18
O (Dansgaard, 1964) 
 
La determinazione dell’eccesso di deuterio è importante a fini paleoclimatici in 
quanto riflette le informazioni relative alle condizioni climatiche nelle zone sorgenti 
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delle precipitazioni (Merlivat & Jouzel, 1979; Johnsen et al., 1989; Petit et al., 
1991).  
Grazie all’elevata precisione garantita dalla strumentazione utilizzata (± 0,05‰ per 
il δ
18
O e ± 0,7‰ per il δD) l’errore commesso nella determinazione di d risulta ± 
0,7‰.  
I dati ottenuti (circa 630) presentano un valore medio di 4.1‰ con un massimo di 
11.7‰ e un minimo di -4.5‰.  
Il profilo dell’eccesso di deuterio (d) della carota GV7 espresso in funzione della 
profondità (figura 4.20) presenta una serie di oscillazioni che vanno da un’ampiezza 
massima compresa tra i valori di d -2.0 a + 12.0 ‰ ad una ampiezza minima tra 0 
e + 6.5‰. La coppia di valori particolarmente negativi, evidenziati in grafico dal 
cerchio verde, potrebbero essere non attendibili e necessitare in futuro di 
un’ulteriore verifica.  
 
Figura 4.20 – Grafico dell’eccesso di deuterio nella carota GV7 in funzione della profondità 
espressa in centimetri. 
 
Ricordando che l’eccesso di deuterio fornisce indicazioni sulle zone sorgenti delle 
precipitazioni e che l’elevata variabilità dei valori riscontrata nel profilo di questo 
parametro potrebbe indicare sia la presenza, nel corso dell’anno, di diverse sorgenti 
d’umidità per le precipitazioni che raggiungono il sito di GV7 e sia, quanto meno, 
una maggior influenza e peso di una rispetto le altre. I dati dei campioni superficiali 
(carote da 1 m) considerate in questa ricerca, nonché studi precedenti (Petit et al., 
1991), spiegano come i valori di eccesso di deuterio più elevati possono essere legati 
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a masse d’aria provenienti dalle medie e basse latitudini mentre quelli meno elevati 
da vapore proveniente dalle alte latitudini. 
Abbiamo già visto in precedenza che l’eccesso di deuterio della neve antartica 
dipende principalmente dalla temperatura media delle sorgenti e secondariamente 
dalla temperatura al sito. Per di più, questo parametro è caratterizzato da un 
pronunciato ciclo stagionale con valori più elevati in inverno e minori in estate che 
evidenzia, oltre alla già menzionata relazione inversa con δD e δ18O, una variabilità 
stagionale nell’origine delle precipitazioni (Fujita & Abe, 2006).  
Inoltre, nel caso dei siti costieri, la composizione isotopica delle precipitazioni (δ18O, 
δD e d) varia anche in funzione della distanza della sorgente d’umidità a sua volta 
condizionata dalla maggiore o minore estensione del ghiaccio marino (Bromwich & 
Weaver, 1983).  
Confrontando il profilo dell’eccesso di deuterio (curva arancione) con quello del δ
18
O 
(curva grigio blu), si nota un leggero sfasamento tra le due curve (figura 4.21).  
Il profilo dell’eccesso di deuterio esibisce delle variazioni di tipo stagionale 
caratterizzate dalla presenza di picchi secondari da attribuire probabilmente alla 
diversa provenienza delle masse d’aria nel ciclo annuale. L’andamento dei due 
profili è in leggera antifase, i picchi dell’eccesso di deuterio sono generalmente in 
ritardo rispetto a quelli del δ
18
O. Un andamento simile è stato già riscontrato in 
carote provenienti da siti costieri (Delmotte et al., 2000; Ciais et al., 1995). 
Anche in questo caso è importante ricordare come il profilo del δ
18
O non rappresenti 
un record continuo delle variazioni di temperatura bensì la registrazione di 
quest’ultima durante i singoli eventi di precipitazione; ad esempio, un aumento 
dell’attività ciclonica (ovvero eventi di precipitazione), generalmente associata a 
masse d’aria umida più calde, porterebbe ad un aumento dei valori della 
composizione isotopica dell’ossigeno a discapito di quelli dell’eccesso a seguito 
dell’apporto di masse d’aria di origine locale (SST minori). Sono di fatto molteplici i 
fattori che contribuiscono alla variabilità dei profili isotopici: 
- ciclo stagionale dei parametri meteorologici della sorgente d’umidità 
(principalmente SST, umidità relativa, velocità del vento); 
- variazioni della stagionalità delle sorgenti; 
- traiettoria delle masse d’aria; 
- stagionalità del ghiaccio marino. 
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Figura 4.21 – Confronto tra il profilo dell’eccesso di deuterio (curva in arancione) e quello 




































































































































I dati ottenuti (figura 4.22) dall’analisi della composizione isotopica dell’ossigeno 
(δ18O), condotta su i 530 campioni ottenuti dal campionamento (passo di 4.0 cm) 
della carota di nevato in esame (lunga 15 m), oscillano tra un minimo di -33.95 ‰, 
un massimo di -18.09 ‰ con un valore medio di -26.88 ‰. I dati leggermente 
meno negativi, rispetto a quelli riscontrati per la carota GV7, rispecchiano la 
temperatura lievemente più elevata (-26°C contro i -31.8°C a GV7) registrata al sito 
WL3 a sottolineare il carattere più costiero di quest’ultimo rispetto al sito GV7. A 
conferma di quanto appena esposto è l’accumulo estremamente elevato (413 
mmw.eq.) che caratterizza questa carota. 
Come già sottolineato nel caso della carota GV7, quest’ultima caratteristica 
permette la buona conservazione del segnale stagionale nel profilo della 
composizione isotopica dell’ossigeno (figura 4.22). 
Il profilo ottenuto per la carota WL3 presenta anch’esso il caratteristico aspetto 
sinusoidale con ampie oscillazioni di ampiezza perlopiù costante, compresa tra 
valori di δ18O che vanno da un massimo di -21 ‰ ed un minimo di -33 ‰. Fanno 
eccezione il picco posto a circa 480 cm di profondità con un valore del δ18O di -34 
‰ e quello a circa 900 cm che presenta un valore del δ18O di -18 ‰.  
 
Figura 4.22 – Profilo della composizione isotopica dell’ossigeno della carota WL3 verso la 
profondità espressa in centimetri. 
 
Nel caso di WL3, l’analisi della composizione isotopica dell’idrogeno e la successiva 
determinazione dell’eccesso di deuterio, sono state determinate per la totalità 
dell’estensione della carota.  
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I risultati ottenuti per la composizione isotopica dell’idrogeno (δD) presentano un 
valore medio -210.8 ‰, un massimo di -141.4 ‰ e un minimo di -267.5 ‰ (figura 
4.23). 
 
Figura 4.23 - Composizione isotopica dell’idrogeno (δD) nella carota WL3, in funzione della 
profondità espressa in centimetri. 
 
Anche per questa carota il profilo del δD (curva blu in grafico) risulta essere in perfetto 
accordo con quello del δ18O (curva viola in grafico) (figura 4.24). 
 
 
Figura 4.24 – Confronto tra il profilo della composizione isotopica dell’idrogeno (δD) in blu e 
quello della composizione isotopica dell’ossigeno (δ18O) in viola in funzione della profondità 
espressa in centimetri. 
 
Anche nel caso della carota WL3 è stato possibile determinare il valore dell’eccesso di 
deuterio (d) avendo effettuato le analisi di entrambi gli isotopi (δ18O e δD). 
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I valori di d ottenuti hanno un valore medio di 4.3 ‰, quello massimo di 9.8 ‰ ed il 
minimo di -0.8 ‰. 
Il profilo (figura 4.25) è caratterizzato da un’elevata variabilità dei valori, le oscillazioni 
maggiori si ritrovano verso la parte più profonda del profilo (dopo i 1200 cm di profondità) 
con una variazione di d di 9.0 ‰; mentre nella parte superficiale è compresa tra 6/7 ‰ 
fatta eccezione per i picchi posti a 630 e 820 cm di profondità. 
 
Figura 4.25 – Composizione isotopica dell’eccesso di deuterio (d) nella carota WL3 in 
funzione della profondità espressa in centimetri. 
 
Confrontando il profilo dell’eccesso di deuterio con quello dell’ossigeno (figura 4.26) 
si nota come l’andamento dei due profili sia in alcuni casi in leggera antifase e in 
altri in fase; anche in questo caso si evidenzia, come già visto per la carota GV7, un 
più o meno lieve ritardo dell’eccesso di deuterio rispetto al δ18O. Un comportamento 
analogo è stato riscontrato in due carote ad accumulo elevato provenienti da siti 
costieri della regione di Law Dome in Antartide orientale (Delmotte et al., 2000). Il 
ritardo dell’eccesso di deuterio è dovuto al fatto che la stagionalità del δ18O e del d 
sia il risultato della combinazione non sincrona tra il ciclo di variazione delle 
temperature dell’Oceano meridionale (SST) e le variazioni stagionali dell’origine 
dell’umidità influenzata dal forte contributo degli oceani locali nei periodi di minor 
estensione del ghiaccio marino. 
Il profilo dell’eccesso di deuterio presenta un andamento stagionale mal delineato a 
causa dell’elevato numero di picchi secondari riconducibili, come già visto per la 
carota GV7, ad una probabilmente diversa origine delle masse d’aria nel ciclo 
annuale. 
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Figura 4.26 – Confronto tra il profilo della composizione isotopica dell’eccesso di deuterio (d) 
in verde e quello della composizione isotopica dell’ossigeno (δ18O) in viola, in funzione della 
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Le importanti informazioni climatico–ambientali ottenibili dalle carote di ghiaccio 
diventano preziose nel momento in cui sia possibile definire una cronologia 
attendibile per la carota in esame. L’esatta datazione della carota di ghiaccio, come 
di qualsiasi altro archivio climatico, diventa perciò un elemento fondamentale e 
primario per la successiva interpretazione dei dati climatici ed ambientali ottenuti.  
Le calotte di ghiaccio sono costituite da strati di neve che, sotto il proprio peso, 
lentamente si compatta; con il passare del tempo, gli strati più recenti vanno a 
sovrapporsi a quelli preesistenti. Man mano che la profondità aumenta la neve si 
trasforma in nevato (firn) e successivamente in ghiaccio (ice) (figura 5.1). 
 
 
Figura 5.1 - Trasformazione della neve in nevato (firn) e successivamente in ghiaccio (ice) 
con l’incremento della densità e con la riduzione della porosità (Raynaud, 1992). 
  
Nella zona superficiale la densità è di circa 0,4 g/cm
3
 e l’aria presente nel firn è 
ancora libera di circolare all’interno della massa nevosa. La densità aumenta 
gradualmente con la profondità fino ad arrivare alla cosiddetta zona di close off 
dove, con la trasformazione del nevato in ghiaccio, si verifica la chiusura definitiva 
dei pori e la formazione delle bolle d’aria. Questo fenomeno avviene quando la 
densità raggiunge valori prossimi a 0,83 g/cm
3
. Nei ghiacci polari il processo di 
chiusura dei pori viene completato ad una distanza dalla superficie variabile tra i 
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50 e i 120 m in funzione dell’accumulo medio annuo e della temperatura della neve. 
Alla luce di questo, la scelta del sito di carotaggio diviene fondamentale perchè le 
informazioni climatiche dipendono essenzialmente dalla temperatura del sito, dal 
tasso di accumulo annuo, dalle dimensioni e dal flusso del ghiaccio attraverso la 
calotta. 
I metodi utilizzabili per la datazione di una carota di ghiaccio vengono suddivisi in 
quattro gruppi (tabella 5.1). 
 
METODI INTERVALLO TEMPORALE PRECISIONE 
1. Variazioni Stagionali:   
stratigrafia classica 200 anni 10 % 
struttura cristallina 200 anni 10% 
strati di polvere 200 anni 10 % 
acidità (ECM) 45.000 anni 1 ÷ 5 % 
microparticelle 45.000 anni 3 ÷ 10 % 
isotopi stabili 45.000 anni 1 ÷ 5 % 
elementi in traccia 45.000 anni 1 ÷ 5 % 
2. Decadimento Radioattivo:   
3H, 210Pb 100 anni 10 % 
32Si, 39Ar 1.000 anni 10 % 
14C 25.000 anni 5 ÷ 20 % 
10Be, 26Al, 36Cl, 53Mn e 81Kr > 100.000 anni ? 
3. Orizzonti di Riferimento di età 
nota: 
  
fallout atomico fino al 1954 1 anno 
cenere vulcanica 2.000 anni pochi anni 
acidità vulcanica 2.000 anni pochi anni 
4. Correlazioni stratigrafiche con 
altri record climatici: 
? ? 
 
Tabella 5.1 - Metodi di datazione e correlazione nelle carote di ghiaccio (da Orombelli, 1996; 
modificata). 
 
1. Variazioni Stagionali  
Alcuni parametri misurabili nelle carote di ghiaccio evidenziano variazioni stagionali 
sufficientemente distinte da permettere il riconoscimento di livelli annuali; dal 
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conteggio di questi ultimi è possibile ottenere una scala temporale estremamente 
accurata. A tale scopo vengono presi in considerazione: 
- la stratigrafia; 
- le variazioni di densità e di struttura cristallina; 
- la presenza di livelli di polveri;  
- le variazioni del contenuto in microparticelle ed elementi in traccia. Per esempio, 
in Groenlandia è stato osservato come il contenuto in microparticelle raggiunga il 
suo massimo a fine inverno/inizio primavera, a seguito di una maggior circolazione 
atmosferica in questo periodo dell’anno; mentre il contenuto minimo si registra in 
autunno (Bradley, 1999). Simili variazioni stagionali sono state riscontrate anche 









) con concentrazioni massime in 
primavera rispetto ad altri periodi dell’anno (Hammer, 1989; Stenni et al., 2000).  
- l’acidità si ottiene mediante la misura della conducibilità elettrica del ghiaccio 
(ECM). La presenza nel ghiaccio di elevate concentrazioni di acidi provenienti da 
eruzioni vulcaniche determina all’ECM alti valori di conducibilità, al contrario, strati 
contenenti polveri alcaline di origine continentale o NH
3
, mostrano valori di ECM 
notevolmente minori (Taylor et al., 1993 a, b).  
- le variazioni della concentrazione di isotopi stabili (es. δ
18
O). La bassa temperatura 
presente nei mesi invernali produce una minore concentrazione di isotopi pesanti 
nella neve invernale rispetto a quella estiva. Questa stagionalità nella distribuzione 
degli isotopi viene utilizzata nella datazione delle carote a seguito del conteggio dei 
picchi inverno – estate. Tale metodologia è applicabile nel caso di tassi di accumulo 
sufficientemente elevati (>250 mm w.eq.a
-1
), assenza di venti particolarmente forti e 
di fenomeni di fusione e ricongelamento della neve superficiale. Purtroppo in 
Antartide, dove generalmente il tasso di accumulo è estremamente basso e la 
ventosità elevata, la stratigrafia annuale degli isotopi non viene sempre ottimamente 
preservata.  
Fanno eccezione le zone costiere e la Penisola antartica dove si riscontrano valori di 
accumulo nevoso molto elevati; ad esempio, a Law Dome (Antartide orientale) il 
tasso di accumulo pari a 0,68 w.eq.a
-1 
ha permesso determinazione precisa delle 






, dei solfati e dell’ECM, 
consentendo così di ottenere una datazione molto affidabile (Morgan et al., 1997).  
Come osservato da Udisti (1996), il miglior approccio nell’identificazione degli strati 
annuali, è di tipo multiparametrico ovvero il contemporaneo utilizzo di: profili del 
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O, microparticelle, variazioni nella conducibilità elettrica e orizzonti di 
riferimento. Questo approccio è stato utilizzato con successo in Groenlandia per la 
perforazione di NGRIP (North Greenland Ice core Project) dove analisi chimiche in 
flusso continuo (CFA) insieme a misure di ECM e osservazioni della stratigrafia del 
ghiaccio hanno permesso di ottenere una scala cronologica a risoluzione annuale 
degli ultimi 60.000 anni (Fischer et al., 2007; Rasmussen et al., 2006).  
 
2. Decadimento Radioattivo  
Gli isotopi radioattivi elencati in tabella vengono utilizzati nelle carote di ghiaccio 
nel tentativo di ottenere una metodologia di datazione quantitativa. A seguito della 
bassa concentrazione che caratterizza gli isotopi radiogenici, e la conseguente 
notevole quantità di campione necessaria per la loro determinazione, questi metodi 
sono poco utilizzati. 
  
3. Orizzonti di Riferimento di età nota  
- I test termonucleari effettuati in atmosfera tra il 1952 ed il 1969 e i conseguenti 
fallout dei prodotti di fissione hanno aumentato esponenzialmente il contenuto di 
Tritio (espresso in T.U.) e dell’attività β nelle precipitazioni. Le analisi di Tritio 
consentono di individuare un picco di attività massima databile in Antartide intorno 
al 1966 (Jouzel et al., 1979) che pertanto fornisce un preciso riferimento 
cronologico. L’analisi dell’attività β permette di definire un livello radioattivo di 
riferimento (gennaio 1965) che può essere utilizzato sia per la datazione (Delmas & 
Pourchet, 1977) che per la stima dell’accumulo nevoso (Picciotto & Wilgain, 1963). 
- Livelli di cenere vulcanica preservati nel ghiaccio a seguito di eruzioni vulcaniche 
passate che, particolarmente violente, introducono nella stratosfera grandi 
quantitativi di polveri e gas. Questi si ritrovano nelle carote di ghiaccio e vengono a 
rappresentare degli elementi cronologici.  
- Un altro effetto delle eruzioni vulcaniche (acidità vulcanica), è l’aumento 
dell’acidità della neve (Hammer, 1977); questo consente l’identificazione, nelle 
carota di ghiaccio, di strati fortemente acidi, risultato di eruzioni passate di età 
nota.  
- Picchi (“Spikes”) del 
10
Be, isotopo cosmogenico legato all’attività solare, prodotto 
nell’alta atmosfera dall’interazione dei raggi cosmici con molecole di ossigeno e 
azoto; l’individuazione di orizzonti con contenuto in 
10
Be particolarmente elevato, 
consente di avere dei marker cronostratigrafici per correlare tra loro diversi record 
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(Yiou et al., 1997). Per esempio un picco caratteristico del 
10
Be, datato intorno ai 
41.000 anni, è stato trovato nelle carote di ghiaccio prelevate a Vostok, Dome C e 
Byrd (Antartide orientale) permettendo una correlazione dei tre record (Raisbeck et 
al., 1987; 1992; 2006; Beer et al., 1992).  
 
 
4. Correlazioni stratigrafiche con altri record climatici  
I campioni di ghiaccio possono essere datati anche correlandoli ad altri record 
paleoclimatici quali ad esempio carote di sedimento marino (Karner et al., 2002; 









I Vulcani e il Solfato 
 
Le eruzioni vulcaniche, in particolare quelle a carattere esplosivo, introducono 
grosse quantità di zolfo gassoso (soprattutto SO2) e polveri nella stratosfera. Se le 
ceneri vulcaniche ricadono sulla superficie terrestre nell’arco di alcune settimane, 
l’SO2 ossidata in acido solforico (H2SO42-) rimane nella stratosfera per un periodo di 
tempo che può arrivare anche a due o tre anni (Cadle et al., 1976).  
Successivamente l’H2SO42- si deposita assieme alle precipitazioni negli strati nevosi 
che si accumulano anno dopo anno sul continente antartico. La registrazione dei 
più importanti eventi vulcanici esplosivi nella neve e nel ghiaccio delle calotte polari 
si manifesta sotto forma di strati acidi (Hammer, 1977), che forniscono degli 
orizzonti di riferimento utilizzabili per la datazione delle carote di ghiaccio. Infatti, 
uno dei più affidabili data set ottenibili a partire dall’analisi di carote di ghiaccio 
riguarda l’attività vulcanica del passato (Zielinski, 2000) dal momento che i picchi 
di solfato vulcanico, provenienti direttamente dall’ossidazione in atmosfera 
dell’anidride solforosa emessa durante le eruzioni vulcaniche, sono memorizzati 
negli strati nevosi come termine additivo rispetto al background di solfato (Delmas 
et al., 1992; Hammer et al., 1997; Robock, 2000). Il carattere conservativo del 
solfato nel ghiaccio (Traversi et al., 2000) consente di ricostruire in modo attendibile 
la successione temporale degli eventi del passato.  
Per quanto riguarda l’Antartide hanno importanza solo gli eventi vulcanici a 
carattere esplosivo che hanno luogo nell’emisfero meridionale e quelli che 
avvengono alle basse latitudini (figura 5.2).  
Poiché l’acido solforico (H2SO4) è il maggior prodotto di ossidazione delle varie specie 
ridotte dei composti dello zolfo esso diviene il costituente principale dell’acidità 
dell’atmosfera. 
Il solfato (totale) può essere suddiviso in due componenti principali: la frazione che 
proviene direttamente dalle emissioni di spray marino come aerosol primario 
(ssSO42- o swSO42-), e l’aliquota non legata al sale marino (no sea salt sulphate - 
nssSO42-). Quest’ultima, definita come eccesso (stechiometrico) di solfato, originata 
da sorgenti secondarie, è in relazione alla frazione più minuta delle particelle di 
aerosol; infatti come tale penetra nel plateau e sino alle aree più remote del 
continente antartico. 
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Figura 5.2 – Rappresentazione schematica dei diversi contributi vulcanici al chimismo della 
neve antartica. Nella parte bassa della figura sono riportati esempi di eruzioni vulcaniche. 
Da Delmas et al., 1985. 
 
La posizione remota dell’Antartide rispetto alle aree più industrializzate, e la 
difficoltà con cui avviene il trasporto degli aerosol verso le alte latitudini meridionali 
(ostacolato sia dall’anticiclone presente sopra la calotta che dall’altitudine media del 
continente antartico) rendono conto delle moderate concentrazioni degli aerosol di 
origine antropica nelle nevi antartiche. Quindi, le principali sorgenti di nssSO42- 
sono due, una marina di origine biologica (prodotti di ossidazione del dimetilsolfuro 
DMS) e l’altra legata alle eruzioni vulcaniche, caratterizzate da discontinuità ma con 
un enorme impatto climatico. 
Difatti, è importante ricordare che le eruzioni vulcaniche possono essere una 
rilevante causa naturale dei cambiamenti climatici: l’iniezione di zolfo in stratosfera, 
per mezzo dell’eruzione vulcanica, e la sua conversione ad aerosol solfato riduce la 
quantità di energia solare che arriva sulla superficie della terra. Ad esempio, l’anno 
successivo all’eruzione del Tambora, avvenuta nel 1815, è universalmente noto 
come “l’anno senza estate” (Robock, 1994). Una volta iniettate nella stratosfera, le 
particelle di aerosol solfato sono rapidamente trasportate attorno alla Terra: le 
osservazioni che seguirono l’eruzione del Krakatau (1883) mostrarono che la nuvola 
di aerosol circondò il globo in due settimane soltanto (Robock, 2000). La successiva 
dispersione di una nuvola vulcanica stratosferica dipende molto dalla particolare 
distribuzione dei venti al momento dell’eruzione, elemento questo che aggiunge 
ulteriore incertezza per la ricostruzione degli effetti delle eruzioni del passato. La 
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normale circolazione stratosferica residua solleva gli aerosol nell’area tropicale e li 
trasposta in direzione dei poli fino alle medie latitudini; qui proseguono all’interno 
della troposfera verso le alte latitudini, dove giungono in un tempo compreso tra 
uno e due anni (Trepte et al., 1993; Holton et al., 1995). 
La figura 5.3 illustra i principali processi radiativi collegati alla formazione in 
stratosfera, a seguito di un’importante eruzione vulcanica, di una nuvola di aerosol. 
L’effetto più noto ed evidente, come precedentemente accennato, si ha sulla 
radiazione solare. 
Dal momento che le particelle di aerosol solfato hanno un raggio tipico pari a 0.5 µ, 
interagiranno facilmente, per diffusione, con la radiazione solare; una parte di 
questa radiazione riflessa nello spazio provocherà sia l’incremento dell’albedo del 
pianeta che la riduzione della quantità di energia solare destinata alla superficie 
terrestre. Il principale effetto radiativo di questa riflessione è quindi rappresentato 





Figura 5.3 - I principali processi radiativi connessi alla nuvola di aerosol di origine vulcanica 
in stratosfera. Da Robock, 2000. 
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La grande variabilità che caratterizza la distribuzione delle precipitazioni 
nevose, del tasso di accumulo e della ridistribuzione della neve durante 
l’anno, ad opera dei venti, costituiscono problemi rilevanti nella datazione 
delle carote antartiche. Per minimizzare questi problemi la datazione delle 
carote di nevato e ghiaccio considerate in questo studio è stata portata a 
termine con l’approccio cosiddetto multiparametrico, che prende in 
considerazione: 
 le variazioni stagionali delle concentrazioni del solfato di origine non marina 
(nssSO42-)*, 
 i marker vulcanici (eruzioni a carattere esplosivo di età nota),  
 nella parte più superficiale, il livello di riferimento cronologico ottenuto 
dall’analisi dell’attività β-, riferibile al gennaio 1965 (Magand et al., 2004), 
 sempre nella parte più superficiale, il confronto tra la stagionalità dei profili 
isotopici e quella del solfato adeguatamente sincronizzati.  
I profili della concentrazione dei solfati, ottenuti mediante cromatografia ionica (per 
la procedura analitica vedere Gragnani et al., 1998 e Udisti et al., 1999), e 
l’individuazione dei marker vulcanici sono stati forniti dal laboratorio di chimica del 
CR ENEA - Casaccia.  
Per definire il profilo dei solfati, sia per la carota GV7 che per WL3, nel calcolo della 
concentrazione del nssSO42-, tutto il sodio o il cloro che si riscontrano nel campione 
vengono considerati solo di origine marina (Udisti, 1996). In Antartide il principale 
contributo al nssSO42-, almeno nel periodo estivo, proviene dall’ossidazione 
nell’atmosfera del dimetilsolfuro (DMS), prodotto dall’attività metabolica del 
fitoplancton; di conseguenza la concentrazione di nssSO42- presenta dei valori 
massimi nel periodo del bloom del fitoplancton che avviene in tarda estate (gennaio–
febbraio). Proprio questa caratteristica ci permette di individuare dei picchi inverno-
estate utili nella datazione. 
 
*[nnSO42-] = la concentrazione, in un campione di neve, viene calcolata dalla differenza tra 
il solfato totale e quello derivante dall’aerosol marino ottenuto dalla quantità di Na+ o Cl- 
presente nel campione, utilizzando al formula: [nnSO42-] = [SO42-]tot - [SO42-]sw 
dove [SO42-]sw = [X]s*([SO42-]/[X])sw di cui [SO42-]sw è la concentrazione nel campione del 
solfato che deriva dallo spray marino, [X]s è la concentrazione di un elemento di origine 
marina (Na+ o Cl-) nel campione e ([SO42-]/[X])sw è il rapporto tra il solfato e il Na+ o Cl- 
presente nell’acqua di mare. 
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Nei profili dei solfati ottenuti per le due carote (figure 5.4 e 5.7) si evidenziano dei 
picchi di concentrazione molto elevata che rappresentano il nssSO42- vulcanico che 
si sovrappone al valore dovuto al nssSO42- biogenico. Per valutare l’origine vulcanica 
di questi picchi è stata utilizzata la seguente procedura, ormai standardizzata, 
messa a punto da diversi autori (Delmas et al., 1992; Cole Dai et al.,1997 a; Karlöf 
el al., 2000): 
a) dalla concentrazione del nssSO42- di ogni campione della carota vengono esclusi 
gli elevatissimi valori apparentemente riferibili alle eruzioni vulcaniche. Di solito, 
queste elevate concentrazioni si trovano in corrispondenza di marker molto 
importanti e con carattere bipolare (ovvero registrati sia nelle carote antartiche 
che in quelle della Groenlandia), quali ad esempio il “doppietto” eruttivo 
riconducibile al Tambora-Unknown (1815-1810). La concentrazione del solfato di 
origine vulcanica, viene calcolata sottraendo il background non vulcanico dalla 
concentrazione totale di nssSO42-. Tenendo presente che, in Antartide il 
background di nssSO42- proviene interamente dall’attività biogenica (Minikin et 
al., 1998), la componente non vulcanica sarà data dalla media di tutti i valori di 
nssSO42- ad eccezione di quelli vulcanici; 
b) con i valori restanti di nssSO42-, si calcola la media matematica e la deviazione 
standard; successivamente, vengono eliminate tutte le concentrazioni di 
nssSO42- maggiori del valore medio più il doppio della deviazione standard, e si 
calcola nuovamente la media. La somma del valore medio e del doppio della 
deviazione standard costituisce il valore di soglia scelto per discriminare i 
segnali vulcanici nel profilo dei solfati della carota analizzata (Cialè, aa. 2006-
2007). Ovvero: 
  
SOGLIA VULCANICA = BACKGROUND + 2σ 
 
c) Poiché l’utilizzo del valore ottenuto come soglia vulcanica, potrebbe risultare non 
sufficiente per discriminare l’attività vulcanica e fornire, soprattutto nel caso di 
carote provenienti da siti costieri come quelle in esame, dove la maggior parte 
degli eventi al di sopra di tale soglia potrebbero, in realtà, essere dovuti 
all’elevato contributo biogenico, un numero di eruzioni vulcaniche decisamente 
elevato rispetto a quanto riportato in letteratura (ad esempio Cole-Dai et al., 
2000 hanno trovato soltanto 19 eventi vulcanici per il periodo 1197-1086); per le 
carote analizzate si sono perciò considerati come vulcanici solo quei picchi in cui 
la concentrazione di solfato si manteneva al di sopra della soglia per almeno due 
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campioni consecutivi (nel caso di GV7) e cinque (nel caso di WL3), come 
suggerito da Cole-Dai et al., 2000. 
Infine, sono state considerate soltanto quelle eruzioni caratterizzate da un VEI* ≥ 4, 
le uniche ritenute in grado di superare il vortice circumpolare e, per i vulcani situati 
nell’emisfero boreale, anche l’effetto–barriera costituito dall’equatore. Per le eruzioni 
di impatto regionale localizzate alle latitudini polari si è tenuto conto anche di VEI < 
4. 
 
* VEI = Volcanic Explosivity Index (Newhall & Self, 1982): un rilevamento su vasta scala 
dell’attività vulcanica del passato (Simkin et al., 1981; Simkin & Siebert, 1994) è alla base di 
questo indice, sviluppato per tutte le eruzioni note ed espressione della potenza delle 
esplosioni vulcaniche attraverso misure di tipo geologico (volume totale dei prodotti 
dell’esplosione, altezza della nuvola eruttiva, tipo dell’eruzione, durata, iniezione nella 
troposfera e nella stratosfera). 
 
Inoltre, sono stati considerati soltanto i vulcani situati a sud del 20°N in quanto 
sembra che eruzioni di vulcani posti a latitudini più settentrionali abbiano scarse 










La datazione della carota GV7 è stata definita mediante l’osservazione delle 
variazioni stagionali dei non-sea-salt sulphate (nssSO42-) e l’identificazione degli 
orizzonti di riferimento cronologico. Quest’ultimi sono rappresentati dal picco (1965) 
che si riscontra nel profilo dell’attività β- (Magand et al., 2004) e dalle eruzioni 
vulcaniche storiche registrate nel profilo del solfati. La soglia vulcanica determinata 
per la carota GV7 è di 1.13 µEq/L [media nssSO2-4 (0.45 µEq/L) + 2 σ (2*0.34 
µEq/L)] (Proposito, dati non pubblicati), e i marker vulcanici identificati sono i 
seguenti (figura 5.4): 
- Krakatoa (Indonesia - 6.102°S, 105.423°E) 27 agosto 1883, 
- Rabaul (New Britain - 4.271°S, 152.203°E) 29 maggio 1937, 
- Agung (Indonesia, Lesser Sunda Islands – 8.342, 115.508°S) 16 maggio 
1963, 
- Pinatubo (Filippine, Luzon – 15.13°N, 120.35°E) 15 giugno 1991, 
- Cerro Hudson (Cile meridionale – 45.90°S, 72.97) 12 agosto 1991. 
Riguardo l’attribuzione delle sorgenti, sono state prese a riferimento le cronologie 
degli eventi vulcanici realizzate da: Zhang et al., 2002; Herber et al., 1996; Legrand 
& Wagenbach, 1999.  
Quindi, con l’ausilio delle metodologie appena elencate, è stato possibile 
datare la carota GV7 che ricopre un arco temporale di circa 150 anni sino 




























































Figura 5.4 – Profilo dei solfati della carota GV7 con le maggiori eruzioni a carattere 
esplosivo; viene indicato il nome del vulcano e l’anno di eruzione. La retta verde tratteggiata 
rappresenta la soglia vulcanica: 1.13 µEq/L [media nssSO4 (0.45 µEq/L) + 2 σ (2*0.34 
µEq/L)]. Da Proposito, dati non pubblicati. 
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In questo studio, disponendo del profilo della composizione isotopica dell’ossigeno 
(δ18O), è stato possibile rivedere la datazione appena illustrata, soprattutto per 
quanto riguarda la parte più superficiale (ovvero i primi 23,5 m della carota), 
confrontando il suddetto profilo del (δ18O) con quello dei solfati (figura 5.5). Si deve 
però ricordare che l’evidente stagionalità dei profili isotopici viene gradualmente 


































Figura 5.5 – Profilo della composizione isotopica dell’ossigeno (in blu) e profilo della 
concentrazione del nssSO42- (in rosso) contro la profondità (espressa in centimetri). 
 
Osservando in dettaglio l’andamento dei due profili a confronto (figura 5.6 a,b) è 
stato possibile ottenere, mediante il conteggio dei picchi inverno-estate, una miglior 
definizione cronologica degli ultimi 50 anni; questa si rivela d’importanza 
fondamentale in questo lavoro per il successivo confronto tra i dati isotopici e le 
diverse variabili atmosferiche (capitolo 6). 
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Figura 5.6a – Confronto (dalla superficie a 1200 cm di profondità) tra i profili della 
composizione isotopica dell’ossigeno (linea blu), e dei solfati (linea rossa). In grafico, sono 
evidenziati i picchi dei solfati riconducibili alle eruzioni del Rabaul (1994), del Pinatubo 
(1991) e del Cerro Hudson (1991) e la soglia vulcanica pari a 1.13 µEq/L (retta tratteggiata 























































































































































































CERRO HUDSON ? (1991)
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Se si considera che: l’eruzione esplosiva del vulcano Pinatubo (Filippine, VEI 6) 
avvenuta nel giugno del 1991, e l’aerosol vulcanico che ne derivò si disperse 
gradualmente in atmosfera in un arco di tempo compreso tra la metà del 1992 e la 
metà del 1994 (Cole-Dai & Mosley-Thompson, 1999); mentre l’eruzione del Cerro 
Hudson (Cile meridionale, VEI 5) si verificò nell’agosto del 1991 ma, data la 
prossimità di questo vulcano al continente antartico, il suo aerosol raggiunse 
l’atmosfera polare prima dell’arrivo alle alte latitudini della massa aerosolica emessa 
dal Pinatubo; potrebbe essere più corretto attribuire all’eruzione del Cerro Hudson 
il picco databile “dicembre 1991” e al Pinatubo quello dell’anno successivo, 
decisamente più vistoso sia a causa della maggiore intensità dell’eruzione vulcanica 
sia perché comprensivo dell’effetto combinato dei due vulcani.  
Infatti, tra il settembre 1991 e il giugno 1992 nella stratosfera polare si 
distinguevano 2 strati separati di aerosol, quello inferiore attribuibile al Cerro 
Hudson, rapidamente rimosso alla fine del 1991 attraverso le precipitazioni e grazie 
al vortice polare che facilita gli scambio stratosfera-troposfera. Lo strato superiore, 
invece, riferibile al Pinatubo, osservato per la prima volta nel dicembre 1991, viene 
rimosso poi a partire dalla metà del 1992 (Cacciani et al., 1993, Herber et al., 
1996). Inoltre, al Polo Sud (Cole Dai et al.,1997 b; Cole-Dai & Mosley-Thompson, 
1999) la deposizione dell’aerosol del Cerro Hudson avvenne dalla fine del 1991 
all’inizio del 1992 (< 1 anno) mentre quella del Pinatubo dall’inizio o dalla metà del 
1992 alla metà del 1994 (~ 2.5 anni). Anche in due siti costieri antartici (Neumayer 
e Dumont d’Urville) è stato riscontrato un sostanziale aumento della concentrazione 
del nssSO42- nella bassa stratosfera tra ottobre-dicembre 1991 a seguito 
dell’eruzione del Cerro Hudson e nell’inverno 1992 e autunno 1993 per il Pinatubo 
(Legrand & Wagenbach, 1999).  
Come si può notare della figura 5.6a il picco appena attribuito al Cerro Hudson non 
è molto evidente, tanto da non emergere al di sopra della soglia vulcanica; infatti, 
nei siti ad accumulo elevato, come nel caso di GV7, i picchi vulcanici possono 
essere alterati a causa dei processi di diluizione che coinvolgono i solfati (Legrand & 
Mayewski, 1997; Rothlisberger et al., 2000; Traversi et al., 2000). 
Inoltre, il territorio antartico è caratterizzato da una serie di fenomeni ambientali e 
climatici che possono incidere notevolmente sulla concentrazione e distribuzione 
delle specie chimiche osservate nella neve: 
 i venti catabatici, che contribuiscono a disperdere gli ioni presenti nell’aerosol; 
 il tasso di precipitazione nevosa, che condiziona il tempo di residenza delle 
particelle nell’atmosfera; 
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 la variabilità stagionale dell’estensione di ghiaccio marino, che comporta una 
variazione delle distanze tra la costa e il mare aperto. 
Per identificare il picco dei solfati riscontrato alla profondità di circa 4.5 m e 
corrispondente all’anno 1994, sulla base della datazione stagionale, dal momento 
che le cronologie degli eventi vulcanici realizzate da Simkin e Siebert (1994) si 
fermano al dicembre 1993, è stato necessario condurre un’accurata ricerca in 
internet. 
Consultando alcuni siti scientifici specializzati in queste tematiche 
(http://www.volcano.si.edu/world.html, 
http://volcano.und.nodak.edu/rabaul.html) è stata riscontrata un’intensa attività 
esplosiva (VEI ≥ 4) del vulcano Rabaul (Nuova Guinea) a partire dal 19 settembre 
1994, come riportato anche da Roggensack et al. (1996). La presenza del segnale 
della precedente eruzione del Rabaul (1937) nel profilo della carota in esame è di 
supporto a questa ipotesi.  
A seguito di quanto appena esposto si può affermare che:  
• vista la posizione costiera del sito GV7 e la vicinanza del Cerro Hudson al 
continente antartico il segnale di questo vulcano nella carota in esame si 
potrebbe identificate nel picco “dicembre 1991” che si trova a circa 640 cm di 
profondità; 
• il grande picco “dicembre 1992” (circa 580 cm di profondità) è da ricondurre 
all’eruzione del Pinatubo che va a sovrapporsi al segnale del Cerro Hudson; 
• il picco “dicembre 1994” (circa 445 cm di profondità) si può ricondurre 
all’eruzione del Rabaul avvenuta nel settembre del medesimo anno; 
Infine, dal confronto tra il profilo della composizione isotopica e quello dei solfati nei 
primi 23.5 m della carota GV7 e i nuovi marker vulcanici individuati la datazione 
verrà modificata di un anno; il bottom della carota risulterà quindi corrispondente 
all’anno 1855 AD, rimanendo perciò nel margine di errore (± 3 anni) determinato 
dagli studi precedenti (Proposito, dati non pubblicati)  
.
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Figura 5.6b – Confronto (da 1200 a 2400 cm di profondità) tra i profili della composizione 
isotopica dell’ossigeno (linea blu), e dei solfati (linea rossa). In grafico, è evidenziato il picco 
dei solfati riconducibile all’eruzione del Agung (1963) e la soglia vulcanica pari a 1.13 µEq/L 


















































































































Carota WL3  
Anche nel caso di questa carota, la datazione è stata eseguita dall’unità di chimica 
dell’ENEA Casaccia e i risultati ottenuti sono stati oggetto di discussione di una tesi 
di laurea (Cialè, aa. 2006-07). Di seguito verrà quindi riportata la dazione ottenuta 
dall’equipe romana e poi, come già visto nel caso della precedente carota, dal 
confronto tra il profilo dei solfati e quello ottenuto dalla composizione isotopica 
dell’ossigeno, si rivedrà la datazione stessa. 
In virtù della sua limitata estensione in profondità (15.62 m) e l’elevato tasso di 
accumulo (413 mmw.eq.) non è stato possibile individuare in prima analisi, a causa 
dei già menzionati fenomeni di diluizione, dei picchi di nssSO42- sicuramente 
ascrivibili ad eventi vulcanici, di conseguenza, seguendo la metodologia qui 
descritta non è stato escluso alcun valore dal profilo del nssSO42-. Il valore medio di 
nssSO42- ottenuto per la carota WL3 è di 0,47 µEq/L con una deviazione standard 
di 0,42 µEq/L. La soglia scelta per discriminare i segnali vulcanici nel profilo dei 
solfati della carota WL3 (figura 5.7) ha un valore di 1,073 µEq/L (Cialè, aa.2006-
2007), mentre i marker vulcanici individuati nel profilo sono: 
- Pinatubo (Filippine, Luzon – 15.13°N, 120.35°E) 15 giugno 1991, 
- Cerro Hudson (Cile meridionale – 45.90°S, 72.97) 12 agosto 1991. 
La datazione della carota è iniziata a partire dalla superficie, databile al dicembre 
2002, e successivamente si è proceduto attribuendo a ritroso un anno a ogni 
massimo stagionale di nssSO42-, che dovrebbe corrispondere alla massima 
produzione estiva di solfato di origine biogenica. La datazione della carota WL3 ha 
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Figura 5.7 - Profilo stagionale del nssSO42-. La linea rossa indica il valore di soglia scelto per 
discriminare i segnali vulcanici. Da Cialè, aa. 2006-2007. 
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I picchi vulcanici presenti nel profilo dei solfati (figura 5.8) sono stati ricondotti con 
sicurezza alle esplosioni del Pinatubo (1991) e del Cerro Hudson (1991), per quanto 
riguarda i due picchi ravvicinati (caratteristico doppietto vulcanico) mentre meno 
certa è stata l’attribuzione del picco presente alla profondità di 132,2 cm di acqua 
equivalente dal momento che, come già evidenziato nel caso della carota GV7, le 
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Figura 5.8 – Profilo dei solfati nella carota WL3 datato. La retta rossa evidenzia la soglia 
vulcanica, vengono riportati anche i nomi e l’anno di eruzione dei vulcani riconosciuti nella 
carota. Da Cialè, aa. 2006-2007. 
 
Dalle ricerche condotte (Ciailè, aa. 2006-2007) sono stati individuati tre vulcani che 
durante il 1997 ebbero un’intensa attività in grado di far giungere i loro prodotti 
fino in Antartide:  
- Soufrière (Indie Occidentali, Piccole Antille),  
- Rabaul (Papua Nuova Guinea), 
- Merapi (Indonesia, isola di Java). 
Quindi, tenendo in considerazione il tempo intercorso tra il momento dell’eruzione e 
l’arrivo dell’aerosol vulcanico in Antartide, il picco vulcanico riscontrato a 132,2 cm 
di acqua equivalente potrebbe essere dovuto all’eruzione di uno dei tre vulcani 
considerati o alla combinazione della loro attività eruttiva. 
Come anticipato, anche nel caso della carota WL3, il profilo isotopico dell’ossigeno è 
stato confrontato con quello dei solfati (figura 5.8) al fine di ottenere una datazione 
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il più possibile accurata. Considerando come un unico anno di deposizione il picco 
posto a circa 200 cm di profondità che, infatti, non presenta un ben delineato 
minimo in entrambi i profili; il bottom della carota andrebbe a datarsi all’anno 1983 
AD, rimanendo comunque nel margine di errore di ± 1 anno previsto per queste 
datazioni. Inoltre, il largo picco appena datato come “dicembre 2000” andrebbe a 
corrispondere con quello della carota GV7 (figura 5.6 a) anch’esso un anno 
caratterizzato probabilmente da elevato accumulo.  
Inoltre, il “doppietto vulcanico” Pinatubo Cerro Hudson andrebbe a ricadere 
nell’anno 1992, accordandosi meglio con quanto già esposto per la datazione della 
carota GV7; mentre il segnale del solo Cerro Hudson si ritroverebbe, sempre in 
accordo con quanto già visto nella precedente carota, in prossimità del picco 
“dicembre 1991”. 
Rimane da risolvere la datazione del primo picco (330 cm di profondità) che nella 
prima datazione (Cialè aa. 2006-07) con il solo conteggio dei picchi del nssSO42-, 
veniva attribuito alle eruzioni del 1997 (Rabaul, Soufrière e Merapi) e che dal 
confronto con gli isotopi ricade nell’anno 1999. Se si considera la possibilità 
dell’arrivo dell’aerosol solforico attraverso le precipitazioni, ad un sito antartico 
costiero come WL3, in periodo di tempo minore di due anni; è forse quindi 
ipotizzabile far riferimento all’eruzione del Rabaul, iniziata nel giugno del 1997 (VEI 
2), caratterizzata da un’attività altalenante con eruzioni scaturite da entrambi i coni 
della caldera (vedi figura 5.9), d’intensità variabile, anche più elevata di quella 
iniziale e che si è protratta sino al 2001 
(http://users.bendnet.com/bjensen/volcano/swpacific/newbritain-rabaul.html). 
Questa attività prolungata nel tempo e intermittente potrebbe permettere di 
attribuire al picco in esame una datazione più recente, il 1999 appunto.  
Infine, si ritrova anche nel profilo dei solfati ottenuto per la carota WL3, il segnale 
dell’eruzione del Rabaul (1994) a supporto di quanto già ipotizzato per la carota 
GV7.
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Figura 5.8 – Confronto (dalla superficie a 1600 cm di profondità) tra il profilo della 
composizione isotopica dell’ossigeno (linea verde) e quello dei solfati (linea rossa). In grafico, 
sono evidenziati i picchi dei solfati riconducibili alle eruzioni del Rabaul (1998) e (1994), il 
doppio picco del Pinatubo (1991) e il Cerro Hudson (1991) e la soglia vulcanica di 1.073 



























































































































Figura 5.9 – Caratteristiche geologiche della caldera Rabaul con i coni attivi Tavurvur e 
Vulcan. Da http://volcano.und.nodak.edu/vwdocs/current.volcs/rabaul/rabaul.html. 
 
La datazione ottenuta per le carote GV7 e WL3 permette di trasformare i 
profili isotopici in profili temporali (figura 5.10 e 5.11); sarà possibile grazie a 
questo calcolare le medie annue dei dati isotopici che consentono: 
- la corretta interpretazione dei dati climatici ed ambientali ottenibili; 
- di confrontare (vedi capitolo 6) i profili isotopici con le diverse variabili 
climatiche (SAM, ENSO, A8, temperatura, estensione ghiaccio marino); 
- il confronto tra le due carote considerate. 
 
Figura 5.10 – Profilo della composizione isotopica media annua dell’ossigeno (δ18O) della 
carota GV7 verso la scala temporale espressa in anni - Anno Domini (AD). 
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Figura 5.11 - Profilo della composizione isotopica media annua dell’ossigeno  (δ18O) della 
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Lo studio delle carote di ghiaccio non solo consente di ricavare informazioni sulle 
condizioni climatiche ed ambientali del passato, ma anche permette di meglio 
comprendere i meccanismi ambientali e le interazioni fra le diverse componenti del 
sistema climatico in cui il ciclo dell’acqua ricopre un ruolo principale (figura 6.1).  
 
 
Figura 6.1 – Visione schematica dei componenti del sistema climatico, processi e interazioni. 
Da IPCC, 2007. 
 
Attualmente il clima dell’Antartide, con la sua significativa complessità regionale, 
influenza ed al tempo stesso è influenzato dal clima globale. Diventa quindi 
necessario, per meglio comprendere le variazioni del clima antartico, sia a scala 
regionale che globale, studiare e capire la natura delle Teleconnessioni*, i loro 
diversi comportamenti e, soprattutto, le loro possibili influenze. 
 
* Con il termine Teleconnessione si definiscono, nelle previsioni a lungo termine, gli indici 
che mettono in relazione quantità fisiche dell'atmosfera tra luoghi molto distanti; ovvero, 
quei fenomeni che provocano cambiamenti climatici che a loro volta innescano variazioni 
climatiche in altri luoghi molto distanti da quello d’origine del fenomeno stesso. 
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Southern Annular Mode (SAM) 
 
In generale, la circolazione atmosferica delle medie - alte latitudini dell’emisfero 
meridionale è dominata da un vortice circumpolare occidentale che si estende dalla 
superficie alla stratosfera. Il vortice, più intenso a metà inverno nella stratosfera, 
quando le temperature polari sono più basse, diventa più debole durante i mesi 
estivi quando la circolazione del vortice diviene debolmente orientale. Il vortice 
circumpolare esibisce un’elevata variabilità sia su scala mensile che annuale 
(Thompson & Solomon 2002). 
Porta il nome di Antarctic Oscillation (AO o AAO) il periodico aumento e diminuzione 
del vortice circumpolare, ovvero la circolazione dei venti occidentali che, come un 
anello, determinano gli scambi termici tra l’oceano e il continente antartico. Tale 
fenomeno viene anche definito con il termine di Southern Annular Mode (SAM). La 
SAM* o AAO** risulta così essere la maggiore variazione simmetrica e zonale 
presente nell’emisfero meridionale nonché la principale variabile della circolazione 
atmosferica extra tropicale che descrive circa il 35 % della variabilità climatica 
dell’emisfero meridionale (Gillett et al., 2006). Si tratta quindi essenzialmente di 
una struttura anulare con anomalie di pressione sincrone e di segno opposto nelle 
medie ed alte latitudini. Quando le pressioni in Antartide sono inferiori (superiori) a 
quelle delle medie latitudini la SAM è in fase positiva (negativa) o il suo indice è alto 
(basso). 
 
* Southern Annular Mode (SAM index): la differenza tra la pressione media mensile sul 
livello del mare tra i dati di 6 stazioni poste alle medie latitudini (40°S) dell’emisfero 
meridionale e 6 delle alte latitudini (65°S) (Marshall, 2003). 
Viene definita anche dalla funzione empirica ortogonale (EOFs) delle oscillazioni dell’altezza 
del geopotenziale a 850 hPa tra le alte e le medie latitudini (Thompson & Wallace, 2000). 
[Si definisce geopotenziale l’energia spesa per spostare verso l’alto una massa di aria, viene assunto 
come nullo al livello del mare. L’altezza geopotenziale si ottiene dividendo il geopotenziale per una 
costante ossia il valore dell’accelerazione di gravità media al livello del mare.] 
 
** Antarctic Oscillation Index (AOI = P 40°S – P 65°S) viene definito come la differenza 
della pressione media mensile superficiale del mare tra 40° di latitudine sud e 65° di 
latitudine sud (Gong and Wang, 1999). 
 
Numerosi studi (Thompson & Wallace, 2000; Kwok & Comiso, 2002; Thompson & 
Solomon, 2002; van den Broeke & van Lipzig, 2003; Schneider et al., 2004; 
Marshall, 2003, 2006) hanno dimostrato come alla fase positiva della SAM (vortice 
polare intenso) sia associato un anomalo raffreddamento delle temperature 
superficiali su gran parte del territorio antartico, mentre nella Penisola antartica si 
riscontra un riscaldamento (figura 6.2).  
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Figura 6.2 - Le variazioni della temperatura superficiale del continente antartico causate 
dalla SAM dal 1982 al 2004 (circa -1°C per l’Antartide orientale e +0.7°C per la Penisola 
antartica). Da IPCC, 2007. 
 
Inoltre, a partire dagli anni ’70, la polarità positiva del SAM Index (figura 6.3) è 
andata via via aumentando sino a esibire, nelle decadi recenti, valori 





Figure 6.3 – Valori stagionali dell’indice SAM calcolati dai dati di MSLP (Mean Sea Level 
Pressure). La curva nera mostra il trend di variazione decennale; il cerchio arancione 
sottolinea la recente tendenza verso valori particolarmente positivi. Da Marshall, 2003. 
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Uno studio recente (van den Broeke, 2004) ha evidenziato come in corrispondenza 
dei periodi caratterizzati da un vortice circumpolare più intenso (elevato AAO index), 
oltre al già menzionato riscaldamento, nella Penisola antartica e nelle regioni 
adiacenti dell’Antartide occidentale, si verifica anche un aumento dell’umidità con 
conseguente aumento nelle precipitazioni; al contrario si avranno scarse 
precipitazioni nella Piattaforma di Ross e in alcune zone della Terra di Marie Byrd.  
L’AAO index, rappresentato in figura (6.6) risulta essere un indice molto variabile su 
scala mensile che non presenta una ripetitività annuale, bensì una frequenza di 4 -




Figura 6.6 – Serie temporale delle medie mensili del AAO Index dal 1974 al 2005. Da 
www.antarctica.ac.uk/met/gjma/aao.html. 
 
Infine, il trend positivo della SAM, riscontrato nelle decadi recenti, è stato collegato 
alla diminuzione dell’ozono stratosferico (Sexton, 2001; Thompson & Solomon, 
2002; Gillett & Thompson, 2003) e all’aumento dei gas serra (Hartmann et al., 
2000; Marshall et al., 2004; Shindell & Schmidt, 2004).  
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El Niño Southern Oscillation (ENSO) 
 
Il termine El Niño* si riferisce alla fase calda di una grande oscillazione 
“caldo/freddo” che ha luogo nella superficie dell’oceano e nell'atmosfera della 
regione pacifica. Il fenomeno completo è noto come El Niño/Oscillazione del Sud, 
abbreviato ENSO (El Niño Southern Oscillation). L’ENSO è il maggiore ciclo climatico 
a scala decennale e sub-decennale che non influenza solo le condizioni 
meteorologiche ed oceaniche del Pacifico tropicale, dove ha origine, ma anche 
regioni molto distanti da dove si forma (Turner, 2004). L'intero ciclo ENSO di solito 
dura dai 3 ai 7 anni, includendo una fase fredda, La Niña (temperature superficiali 
del mare al di sotto della media), e una fase calda (temperature superficiali del mare 
al di sopra della media), più intensa, El Niño.  
 
In origine il termine El Niño* si riferiva ad una corrente stagionale calda che si instaurava 
lungo le aride coste del Perù e dell’Ecuador nel periodo natalizio, mitigando le condizioni 
determinate dalle fredde correnti da sud normalmente prevalenti. A intervalli di alcuni anni 
la corrente da nord era eccezionalmente calda e intensa, e si incuneava sino a latitudini 
molto meridionali recando con se “doni” in gran quantità; El Niño era perciò considerato un 
evento positivo, un “regalo” dal Bambino Gesù (El Niño appunto). Oggi però il termine non si 
riferisce solo alla corrente costiera, ma al ben più spettacolare fenomeno interannuale che 
influenza gran parte del globo (Navarra & Philander, 1998). 
 
In Antartide, l’ENSO (figura 6.7) rappresenta un importante motore delle variazioni 
della circolazione atmosferica ed oceanica, su scala interannuale e decennale 




Figura 6.7 – Anomalie della temperatura della superficie, della pressione atmosferica 
superficiale (contorni bianchi continui per i valori positivi, tratteggiati per quelli negativi) e 
dei venti superficiali (frecce nere, maggiore direzione e intensità in funzione della lunghezza 
e dello spessore) nel bacino dell’Oceano Pacifico durante El Niño. Da McPhaden, 2006. 
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Il SOI (Southern Oscillation Index) è uno degli indici per la misura dell’attività 
dell’ENSO, rappresenta la differenza normalizzata, sul lungo termine, tra la 
pressione media mensile del livello marino a lungo termine registrata a Tahiti 
(17.5°S; 149.6°W) e a Darwin (12.4°S; 130.9°E). 
 
SOI = TN - DN (Trenbert & Hoart, 1996) 
 
Le fluttuazioni della pressione superficiale rilevate a Darwin e a Tahiti sono 
correlate ai cambiamenti della temperatura superficiale del mare e sono in 
opposizione di fase tra loro: quando la pressione risulta sopra la media a Tahiti, 
tende ad essere sotto la media a Darwin e viceversa.  
Gli estremi positivi del SOI sono rappresentati da La Niña (fase fredda, SOI>1) e 
quelli negativi da El Niño (fase calda, SOI<1). Dal 1950 La Niña ha rappresentato il 
23% della variazione dell’ENSO e il El Niño il 31% mentre, dagli anni ’70 
(McPhaden, 2006) è stata registrata una maggiore frequenza di El Niño rispetto alla 












Figura 6.8 – Fluttuazioni del SOI dal 1950 al 2005, in rosso i picchi rappresentativi della 
fase calda El Niño in azzurro quelli della fase fredda La Niña. Da McPhaden, 2006. 
 
Un’altra modalità di misura dell’attività dell’ENSO è la stima della temperatura della 
superficie del mare (SSTS) in varie zone dell’Oceano Pacifico (Trenberth & Hoar, 
1996); per l’Antartide si considera la regione del Niño 3 (150-90°W e 5°N-5°S). 
Nella tabella sottostante (6.1) sono riportati gli eventi di El Niño e del La Niña dal 










Eventi di El Niño Eventi del La Niña 
Inizio Fine Inizio Fine 
Settembre 1969 Marzo 1970 Luglio 1970 Gennaio 1972 
Aprile 1972 Marzo 1973 Giugno 1973 Aprile 1976 
Agosto 1976 Gennaio 1978 Settembre 1984 Giugno 1985 
Ottobre 1979 Aprile 1980 Maggio 1988 Giugno 1989 
Aprile 1982 Luglio 1983 Settembre 1995 Marzo 1996 
Agosto 1986 Febbraio 1988 Luglio 1998 Dicembre 1999 
Marzo 1991 Marzo 1995   
Aprile 1997 Aprile 1998   
 
Tabella 6.1 – Gli eventi di El Niño e del La Niña dal 1968 al 2000. Da Turner, 2004. 
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A seguito dell’elevata quantità di acqua racchiusa in Antartide e dell’impatto che le 
variazioni di temperatura possono avere sul bilancio di massa della calotta 
antartica, diviene di fondamentale importanza capire la causa e la modalità delle 
variazioni delle temperature antartiche. 
Le osservazioni strumentali degli ultimi 157 anni evidenziano, a livello globale, un 
aumento delle temperature superficiali con, d’altro canto, importanti variazioni 
regionali. Il riscaldamento dell’ultimo secolo è avvenuto in due fasi: tra il secondo ed 
il quinto decennio del ‘900 (+ 0.35°C), e con una maggiore entità tra l’ottavo 
decennio del ‘900 sino ad oggi (+ 0.55). L’aumento più rilevante delle temperature si 
è registrato negli ultimi 25 anni e inoltre, 11 degli ultimi 12 anni (1995-2006) sono 





Figura 6.9 – Temperature medie annue globali (pallini neri) e le anomalie relative al periodo 
1961-1990. Evidenziati i trend lineari per diversi intervalli di tempo: ultimi 25 anni (retta 
gialla 1981-2005), 50 anni (retta arancione 1956-2005), 100 anni (retta blu 1906-2005), 
150 anni (retta rossa 1856-2005). Da IPCC, 2007. 
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Le osservazioni della fine degli anni ’50, mostrano che la troposfera, a circa 10 km 
sopra la superficie, ha subito un riscaldamento maggiore di quello della superficie, 





Figura 6.10 – Stima delle temperature globali dal 1979 al 2005 sulla superficie (a sinistra) e 
nella troposfera (a destra) da dati satellitari. Le aree in grigio evidenziano l’incompletezza dei 
dati. Da IPCC, 2007. 
 
Per quanto riguarda l’Antartide, a seguito del forte gradiente di temperatura tra il 
continente e l’oceano circostante, le temperature superficiali sono particolarmente 
sensibili alle variazioni della circolazione nella bassa atmosfera; non a caso, 
l’andamento non omogeneo delle temperature in Antartide, riscontrato nelle ultime 
decadi, viene ricondotto alla variabilità della circolazione dell’emisfero meridionale 
(van den Broeke & van Lipzing, 2003). 
L’atmosfera alle alte latitudini dell’emisfero meridionale ha subito profonde 
variazioni nelle ultime decadi. La perdita dell’ozono è aumentata del 50 % dagli anni 
‘90 (Jones & Shanklin, 1995) e il buco dell’ozono ha raggiunto dimensioni record 
nella primavera del 2000 (Angell et al., 2000). Inoltre, la bassa stratosfera polare si 
è raffreddata di circa 10K nei mesi di ottobre e novembre dal 1985 (Trenberth & 
Olson, 1989); le temperature superficiali della Penisola antartica sono aumentate 
nelle decadi passate mentre il resto del continente si è raffreddato (Vaughan et al., 
2001). Analogo andamento si riscontra nell’estensione del ghiaccio marino che è 
diminuita lungo la Penisola antartica e nel Mare di Bellingshausen mentre risulta in 
aumento lungo gran parte dell’Antartide orientale e nel Mare di Ross (Kwok & 
Comiso, 2002; Curran et al., 2003). 
Circa 30 anni (1969-2000) di dati relativi alle temperature superficiali medie mensili 
(Thompson & Solomon, 2002) hanno messo in evidenza come i mesi con un indice 
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di polarità elevato del SAM siano caratterizzati da temperature più fredde sul 
continente antartico mentre un andamento opposto si registra nei mesi a indice 
basso (figura 6.11). 
 
 
Figura 6.11 – Andamento delle temperature superficiali e dei venti (a sinistra) congruenti 
con l’andamento della SAM (a destra). Da Thompson & Solomon, 2002. 
 
L’indice SAM spiega il 35% delle variazioni delle anomalie di temperatura in 
Antartide mentre, più debole sembra essere l’influenza del SOI. La relazione tra 
questi due indici, seppur debole, rileva nel complesso un trend positivo (figura 6.12) 
che contribuisce all’innalzamento delle temperature registrato nella Penisola 
antartica (Comiso, 2000) e al raffreddamento delle stesse sul resto del continente 




Figura 6.12 – Differenza tra l’andamento degli indici SAM e SOI dal 1958 al 2000 (a 
sinistra); andamento risultante delle temperature superficiali sul continente antartico. Da 
Kwok & Comiso, 2002.  
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Inoltre, in uno studio recente (van den Broeke et al., 2004) i dati meteo (ECMRWF – 
European Centre for Medium-Range Weather Forecasts) dal 1979 - 1993 inseriti in 
un modello di circolazione atmosferica (RACMO/ANT1 – Regional Atmospheric 
Climate Model) hanno permesso di definire l’influenza del AAO sulle temperature 
antartiche. Le variazioni delle temperature invernali a seguito dell’elevato indice 
dell’AAO presentano un’elevata asimmetria sul continente antartico: nel Mare di 
Weddell e nell’adiacente Penisola antartica si osserva un aumento di temperatura di 
circa 8°C mentre in Antartide orientale si ha un’analoga variazione di temperatura 
ma di segno opposto (figura 6.13). Questo potrebbe spiegare l’elevata diversità 
riscontrata, a scala regionale, nelle temperature antartiche (Comiso, 2000; Doran et 



























Figura 6.13 – Variazioni delle temperature superficiali (in °C) ottenute dalla differenza tra 
l’indice positivo della AAO e quello negativo (luglio 1980-93). Sono indicate le percentuali di 
estensione o ritiro del ghiaccio marino. Da van den Broeke, 2004. 
 
Il raffreddamento riscontrato nell’Antartide orientale si potrebbe ricondurre a due 
fattori: 
1) una minore componente di venti meridionali su larga scala che diminuisce gli 
scambi d’aria con le latitudini più basse portando così ad un raffreddamento 
di circa 2°C nella bassa troposfera antartica; 
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2) una forte circolazione occidentale (AAO positivo) in contrapposizione alla 
circolazione superficiale orientale dei venti catabatici. Questo indebolimento 
della circolazione superficiale crea un’ulteriore raffreddamento di 2/6°C (Van 
den Broeke & Van Lipzing, 2003). 
D’altro canto, alcuni studiosi (Jacka & Budd, 1998; Jacka et al., 2004) riportano un 
generale aumento delle temperature sia per quanto riguarda l’Oceano Meridionale 
(tra il 1949 e il 1996) che per le stazioni, sia costiere che interne, del continente 
antartico, compresa la Penisola antartica (tra il 1959 e il 1996). L’andamento delle 
temperature evidenzia un riscaldamento medio: di 0.8°C (100 a)-1 nelle stazioni 
costiere, di circa 1 °C (100 a)-1 all’interno, di circa 4.4 °C (100 a)-1 nella Penisola 
antartica e di circa 0.8 °C (100 a)-1 nelle stazioni oceaniche. Questo periodo di 
riscaldamento più o meno omogeneo è stato interrotto dall’eruzione del Pinatubo 
(1991), che ha causato un notevole decremento delle temperature dal 1991 sino al 
1996 (il 1993 è l’anno più freddo in Antartide), e un aumento dell’estensione del 
ghiaccio marino nei 4 anni immediatamente successivi all’eruzione.  
Bisogna però ricordare che la stima delle variazioni della temperatura in Antartide 
incontra diverse difficoltà sia ambientali che strumentali: la presenza dello strato 
d’inversione (soprattutto all’interno) e dei forti venti catabatici, la variabilità della 
circolazione atmosferica a larga scala che influisce sul clima del continente, la 
limitata disponibilità sia nel tempo (dagli anni ’50 in poi) che nello spazio 
(rappresentatività a scala regionale e non globale) dei dati di temperatura. 
Per di più, i dati delle temperature superficiali ottenuti da rilevazioni satellitari, che 
hanno un’accuratezza di ± 3°C, evidenziano come il trend positivo nelle temperature 
è tale se si considera un intervallo di tempo di 45 anni mentre diventa negativo 
considerando gli ultimi 20 anni (Comiso, 2000). 
Inoltre, i dati che si ottengono dai radiosondaggi mostrano come negli ultimi 30 
anni le temperature invernali della troposfera antartica a 500 hPa (figura 6.14) 
siano significativamente aumentate (0.5/0.7°C) (Turner et al., 2006). La causa di 
questo riscaldamento non è ancora stata chiarita; sono ancora poco noti ed 
imprecisi gli effetti climatici di una serie di fattori quali: variazioni della circolazione 
atmosferica e dei venti, aumento dei gas serra, variazioni nella quantità di nubi e di 
circolazione oceanica.  
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Figura 6.14 – Andamento (°C/10 anni) delle temperature invernali a 500 hPa dal 1979 al 
2001 da ECMWF. Da Turner, 2006. 
 
Al fine di comprendere il reale andamento delle temperature antartiche, un insieme 
di studiosi (Turner et al., 2005) ha creato un database READER (Reference Antarctic 
Data for Environmental Research) che racchiude i dati medi mensili della 
temperatura superficiale, la pressione media sul livello del mare (MSLP – mean sea-
level pressure) e la velocità del vento registrati in 19 stazioni dell’Antartide negli 
ultimi 50 anni (figura 6.15). 
La complessa variazione spaziale dell’andamento delle temperature nelle decadi 
recenti nel continente antartico viene infatti evidenziata dal riscaldamento 
registrato in 11 delle 19 stazioni considerate, mentre le restanti evidenziano una 
diminuzione delle temperature. La Penisola antartica sta subendo il riscaldamento 
maggiore degli ultimi 50 anni con aumenti della temperatura superficiale annuale 
di 0.56°C/decadi e di 1.09°C/decadi nei mesi invernali. D’altro canto, in gran parte 
delle stazioni costiere il riscaldamento è stato maggiore (o il raffreddamento minore) 
nel periodo compreso tra il 1961 e il 1990 rispetto al 1971-2000. Disponendo dei 
dati di MSLP e della velocità dei venti, è stato possibile ricondurre questo 
andamento alla prevalenza della fase positiva dell’indice SAM per il periodo 1971-
2000 (Marshall, 2003). 
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Figura 6.15 – Andamento stagionale e annuale delle temperature (°C/decadi) in alcune 
stazioni antartiche dal 1951 al 2002. Da Turner, 2005. 
 
Infine, Schneider et al. (2005 e 2006) hanno ricostruito le temperature medie 
superficiali in Antartide per gli ultimi due secoli attraverso il confronto tra la 
temperatura ottenuta dai profili isotopici ad alta risoluzione delle carote di ghiaccio 
(δ18O e δD), le osservazioni continue dagli anni ’50 delle variazioni mensili delle 
temperature superficiali di 8 stazioni antartiche (database READER) e le 
temperature dal 1980 al 2001 ri-analizzate con il modello ERA-40. 
Il record così ottenuto, denominato A8 (figura 6.16), è rappresentativo delle 
variazioni delle temperature superficiali antartiche.  
Anche in questo caso, nelle temperature antartiche, viene evidenziata una 
significativa variabilità a scala interannuale e decennale, riconducibile alle 
variazioni dell’indice SAM. A scala mensile il 17 % della variazione delle anomalie di 
temperatura del continente antartico è riconducibile al SAM (Schneider et al., 
2004).  
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Figura 6.16 – Confronto tra l’indice di temperatura A8 (linea grigia), il record di temperatura 
ottenuto dalle carote di ghiaccio (linea nera) e le anomalie di temperatura a 2 m sopra il 









Ghiaccio Marino  
 
Accanto alla funzione di indicatore climatico e di archivio degli eventi passati, il 
ghiaccio svolge anche una funzione fondamentale sullo sviluppo e sul 
mantenimento della vita negli oceani; si tratta, in questo caso, del ghiaccio marino, 
frutto di un delicato equilibrio fra oceano ed atmosfera.  
Per 10 mesi all’anno l’Antartide è circondata da una superficie di ghiaccio marino 
con un’estensione pari al doppio di quella del continente stesso. All'inizio 
dell'inverno la superficie del mare viene coperta da una sottile pellicola di ghiaccio 
dello spessore di 2-3 m (la banchisa) che si forma per il congelamento dell'acqua di 
mare (ad una temperatura di circa -1.8°C) e che si estende per circa 20 milioni di 
km2. Il processo di formazione inizia nel mese di marzo per proseguire con un 
rapido aumento nel periodo di aprile/luglio, sino a settembre/ottobre. Con il 
sopraggiungere della stagione estiva (febbraio) sia per l'aumento della temperatura 
che per la risalita delle acque intermedie più calde, si determina la frantumazione e 





Figura 6.17 - Estensione del ghiaccio marino del continente antartico nei mesi invernali (a 
sinistra) e nei mesi estivi (a destra). Da www.mna.it. 
 
Il ghiaccio marino ricopre un ruolo importante e complesso all’interno del sistema 
climatico dell’Antartide; regola gli scambi tra oceano e atmosfera, condiziona la 
circolazione oceanica e la vita dell’ecosistema (Curran et al., 2003).  
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I dati da satellite dal 1979 al 1996 (Cavalieri et al., 1997; Zwally et al 2002) 
evidenziano un aumento totale dell’estensione del ghiaccio marino in Antartide; su 
scala regionale, si osserva un andamento positivo nell’Oceano Pacifico, nei mari di 
Ross e Weddell, e uno negativo nell’Oceano Indiano, nei mari di Bellingshausen e 
Amundsen. 
Una chiara correlazione contraria lega la polarità negativa del SOI, ovvero di El 
Niño, e l’estensione del ghiaccio marino (Ledley & Huang, 97; Turner, 2004, Becagli 
et al., in stampa). I valori più elevati della temperatura superficiale del mare (SST – 
Surface Sea Temperature) caratterizzanti gli eventi di El Niño (figura 6.18), riducono 
l’estensione del ghiaccio marino nel Mare di Ross; l’estensione massima del ghiaccio 
marino risulta, infatti, inferiore alla media negli anni di maggior attività di El Niño 




Figura 6.18 – Anomalie medie mensili della temperatura superficiale del Mare di 
Ross (linea spessa interpolata su 13 punti, linea sottile interpolata su 7 punti) e le 
anomalie della temperatura della superficie del mare (linea tratteggiata) nella 
regione di El Niño 3 (150-90°W, 5°N-5°S). Le barre orizzontali indicano i maggiori 
eventi di El Niño. Da Ledley & Huang, 1997.  
 
Al contrario, l’AAO Index positivo comporta un aumento del 3-7 % del ghiaccio 
marino nella parte orientale dei mari di Ross e Amundsen, in accordo con il 
raffreddamento climatico di circa 0.5 - 2°C dovuto alla fase positiva del AAO; 
mentre si ha una diminuzione, dovuta al riscaldamento, del ghiaccio marino nella 
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parte nord del Mare di Weddell e nel Mare di Bellingshausen (Liu et al., 2004). 
Andamento opposto, ma di simile entità, si registra, come accennato in precedenza, 




Figura 6.19 – Andamento medio annuo (smooting su 13 punti) delle temperature della 
superficie del Mare di Ross (linea continua) e anomalie (13 anni di medie mensili) della 
concentrazione del ghiaccio marino (linea tratteggiata). Da Ledley & Huang, 1997 
 
Negli ultimi 24 anni (1979-2002) si è registrata un’intensificazione della polarità 
positiva del AAO Index, mentre l’indice El Niño 3 ha avuto, per il medesimo periodo 
un andamento leggermente negativo. La correlazione tra i due indici risulta bassa e 











Southern Annular Mode e la Composizione Isotopica 
 
Il recente raffreddamento delle temperature registrato nell’Antartide orientale è 
ormai ricondotto da molti autori (Kwok & Comiso, 2002; Thompson & Solomon, 
2002; van den Broeke & van Lipzig, 2004) all’aumento dell’indice positivo della SAM 
(Southern Annular Mode). Considerando allora l’importante ruolo della SAM sulle 
diverse variabili del clima antartico (temperatura, precipitazioni, estensione ghiaccio 
marino e venti) e che la composizione isotopica delle carote di ghiaccio dipende 
sostanzialmente dalle medesime variabili, dovrebbe essere possibile, in linea di 
principio, riscontrare l’influenza della SAM sulla variazione dei dati di composizione 
isotopica ottenuti in questo studio. 
Infatti, ponendo nel medesimo grafico (figura 6.20) la variazione delle anomalie 
(anomalie calcolate rispetto la media relativa al periodo considerato 1957-2001) di 
δ18O ottenute per la carota GV7 (curva blu) e quelle della SAM (curva gialla), si 
evidenzia bene come l’andamento delle due curve (linea tratteggiata in blu per GV7 
e in giallo per la SAM) sia opposto. 
 
 
Figura 6.20 – Confronto tra l’andamento del profilo temporale delle anomalie medie annue 
della composizione isotopica dell’ossigeno (δ18O) della carota GV7 (curva blu) e quello delle 
anomalie di pressione della SAM dal 1957 al 2001 (SAMIndex = anomalie MSLP45°S – 
anomalie MSLP65°S www.antarctica.ac.uk/met/gjma/sam.html da Marshall, 2003). Le rette 
tratteggiate evidenziano rispettivamente l’andamento verso valori più positivi della SAM (in 
giallo) e quello verso valori negativi del δ18O (in blu). 
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In uno studio recente (Noone & Simmonds, 2002), è stato evidenziato come la 
predominanza della fase positiva della SAM negli ultimi decenni comporti una 
diminuzione delle temperature nell’Antartide orientale. I dati di composizione 
isotopica dell’ossigeno delle precipitazioni negli ultimi 20 anni, simulati da un 
modello di circolazione atmosferica, subiscono un decremento di circa –0.2/-0.8 ‰ 
riconducibile all’osservato abbassamento delle temperature. 
Confrontando in un grafico (figura 6.21) i profili temporali del δ18O ottenuti per le 
carote di nevato GV7 e WL3 con la variazione dell’indice della SAM (differenza di 
pressione media sul livello del mare tra le medie e le alte latitudini) dal 1957 al 
2002, si nota un andamento in antifase tra la composizione isotopica dell’ossigeno e 
la SAM, particolarmente chiaro a partire dagli anni ’90, ovvero all’intensificarsi della 
polarità positiva di questo indice (Marshall et al., 2003).  
 
Figura 6.21 – Confronto tra i profili delle anomalie di composizione isotopica media annua 
dell’ossigeno della carote GV7 (curva continua blu) e WL3 (curva continua viola) e le 
anomalie di pressione della SAM dal 1957 al 2002 (SAMIndex = anomalie MSLP45°S – 



































































































Infine, nel grafico di figura 6.22 le anomalie di δ18O (anomalie calcolate rispetto la 
media relativa al periodo considerato 1979-2002) di entrambe le carote (GV7 e WL3) 
sono messe a confronto con l’indice AAO. Ovviamente anche in questo caso si nota 
un andamento in antifase fra i due profili isotopici e l’AAO, in accordo con il fatto 
che ad un indice AAO positivo (forte vortice polare) corrisponderebbe un 
raffreddamento dell’Antartide orientale e dunque una diminuzione della 
composizione isotopica. 
 
Figura 6.22 – Confronto tra i profili della composizione isotopica media annua dell’ossigeno 
della carote GV7 (curva continua blu) e WL3 (curva continua viola) con le anomalie dell’AAO 
index (curva lilla tratteggiata) dal 1979 al 2002. I dati del AAO index da http//www.AAO 




























































































































El Niño Southern Oscillation e la Composizione Isotopica 
 
Trovare relazioni statisticamente significative tra l’ENSO e i parametri climatici in 
luoghi remoti, come ad esempio l’Antartide, è reso complicato dalla breve 
registrazione dei parametri meteorologici in sito (solo negli ultimi 50 anni) e dalla 
limitata quantità di dati disponibili sulla variazione della temperatura della 
superficie degli oceani prima delle misure da satellite. Nonostante queste difficoltà, 
capire se e come l’ENSO influenza l’attuale clima antartico risulta molto importante 
in quanto consente di interpretare correttamente i dati di temperatura ed accumulo 
derivati dalle carote di ghiaccio e comprendere così se i rapidi cambiamenti climatici 
osservati nelle decadi recenti siano in parte collegabili anche alle variazioni 
dell’ENSO. 
Diversi studiosi (Ichiyanagi et al., 2002; Bertler et al., 2004; Turner, 2004; 
Patterson et al., 2005; Bertler et al., 2006 a, b) hanno riscontrato l’influenza 
dell’ENSO sul clima delle alte latitudini, in particolare su quello antartico.  
Ad esempio, Bertler et al. (2006 a), riscontrano per la regione del Mare di Ross una 
forte influenza dell’ENSO sulla posizione della Amundsen Sea Low (LAS): un sistema 
di bassa pressione semipermanente, con centro a nord della Terra Marie Byrd nel 
mare di Ross/Amundsen, che governa l’intensità dei flussi d’aria umida. Durante 
La Niña (temperature basse della superficie del mare nel Pacifico tropicale), la LAS è 
più intensa e spostandosi più a nord accresce le intrusioni di aria marina nella 
regione McMurdo Dry Valleys mentre, durante gli eventi di El Niño (temperature 
elevate della superficie del mare nel Pacifico tropicale) la LAS si sposta verso est 
riducendo l’attività ciclonica nel Mare di Amundsen, aumentando l’accumulo nella 
Terra Marie Byrd e causando un aumento dei venti catabatici sulla Piattaforma di 
Ross (figura 6.23).  
 
 
Figura 6.23 – Rappresentazione schematica della posizione e dell’intensità (frecce di 
dimensioni più grandi) della LAS durante gli eventi di La Niña e di El Niño. Le frecce grigie 
indicano il flusso dei venti catabatici. Da Bertler et al., 2006. 
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L’influenza di El Niño si differenzia tra le regioni a est ed a ovest del Mare di Ross; 
mentre le temperature nel settore orientale del Mare di Ross sono correlate 
positivamente con il SOI, nel settore occidentale la correlazione è negativa (Bertler 
et al., 2004). L’aumento dei venti catabatici, associati allo spostamento della LAS 
durante gli eventi di El Niño, causa un raffreddamento (circa 15 K) nel settore 
occidentale che annulla il riscaldamento (circa 1 K) della superficie del mare (SST – 




Figura 6.24 – Il raffreddamento dei mari di Amundsen e Ross durante La Niña, a sinistra e il 
riscaldamento della medesima area durante El Niño. La differenza di temperatura è di 1K. 
Da Bertler et al., 2006. 
 
Per quanto riguarda l’area considerata in questo studio, ovvero la zona costiera 
(Oates Coast) che si affaccia sul settore pacifico dell’oceano meridionale 
dell’Antartide orientale, i dati isotopici ottenuti dalle 2 carote di nevato (GV7 e WL3) 
sembrano confermare una possibile influenza dell’ENSO sulle variazioni climatiche 
dell’area. 
A riprova di quanto appena affermato, nel grafico sottostante (figura 6.25) vengono 
messi a confronto i profili del δ18O medio annuo ottenuto da entrambe le carote 
(GV7 e WL3) con la variazione dell’indice SOI (1860 – 2002). Esaminando il grafico 
si nota la predominanza di una correlazione negativa (ma non statisticamente 
significativa) tra i profili isotopici e l’indice SOI; vale a dire alla fase positiva del SOI 
(La Niña) corrispondono valori di δ18O più negativi mentre, alla fase negativa del SOI 
(El Niño) corrispondono valori meno negativi del δ18O. Infatti, durante gli eventi di El 
Niño si registra sia un aumento delle SST nel Mare di Ross (vedi figura 6.24) che 
una riduzione del ghiaccio marino (Ledley & Huang, 1997). Tutto ciò potrebbe 
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causare un maggior apporto di “sorgenti locali” che andrebbero ad aumentare il 
δ18O delle precipitazioni e, al contempo, diminuire l’eccesso di deuterio di queste. 
Da questi dati si potrebbe dire che il SOI influenza le diverse modalità di trasporto 
dell’umidità più che le temperature superficiali del continente, probabilmente 
maggiormente influenzate dalla SAM (Kwok & Comiso, 2002). Ad ogni modo, la 
correlazione appena evidenziata non si riscontra per tutto l’intervallo di dati 
disponibili (1860-2002).  
 
 
Figura 6.25 – Confronto dei profili isotopici temporali, medie annue della composizione 
isotopica dell’ossigeno (δ18O), ottenuti dalle carote GV7 e WL3 con il Southern Oscillation 
Index (SOI), indice di misura dell’attività dell’ENSO (El Niño-Southern Oscillation). Per i dati 









































































































































La correlazione negativa con l’indice SOI, appena illustrata, viene confermata da 
quella positiva che si riscontra nel grafico di figura 6.26 dove si riportano i profili 
del δ18O medio annuo ottenuti delle carote GV7 e WL3 e i dati dell’Indice El Niño 3 
(SST della regione dell’Oceano Pacifico a 5°Nord-5°Sud e 150°-90°Ovest) per un 
intervallo di tempo compreso tra 1949 e il 2002. Dall’osservazione del grafico si può 
inoltre notare che: 
- in accordo con quanto già riscontrato in precedenza (Turner, 2004), la 
correlazione tra i due parametri (δ18O ed El Niño) è migliore in prossimità dei 
maggiori eventi di El Niño: 1972-73, 1982-83, 1986-87, 1991-92; 
- il buon accordo appena menzionato non si ritrova nel caso dell’evento di El 
Niño del 1997-98. Una possibile spiegazione si potrebbe ritrovare nella 
maggiore influenza sul clima antartico del SAM, caratterizzato da valori 
particolarmente elevati a partire dagli anni ’90, a discapito del SOI. Inoltre, 
l’eruzione del Pinatubo (1991), che ha avuto un impatto climatico notevole 
abbassando le temperature e riducendo l’estensione del ghiaccio marino nei 
quattro anni successivi all’eruzione (Jacka & Budd, 1998; Jacka et al., 
2004), potrebbe essere un’altra probabile causa della mancata 
corrispondenza tra il segnale di El Niño e il δ18O.  
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Figura 6.26 – Confronto fra il profilo dell’indice di El Niño 3 (temperatura della superficie del 
mare nella regione del Pacifico compresa tra 5°N-5°S e 150°W-90°W) e i profili temporali 
della composizione isotopica media annua dell’ossigeno (δ18O) delle carote GV7 e WL3. Per i 






















































































































































Vediamo ora le possibili relazioni che legano le variazioni dell’eccesso di deuterio, 
che ricordiamo essere un parametro di secondo ordine utile per ottenere 
informazioni relative all’origine delle masse d’aria, con i principali modi di 
circolazione atmosferica. 
In Antartide le precipitazioni nelle zone costiere sono per più del 40% legate 
all’attività ciclonica; le sorgenti più probabili d’umidità per le precipitazioni che si 
depositano nell’area della Terra Vittoria Settentrionale sono il Mare di Ross e 
l’Oceano Pacifico. Come sottolineato in precedenza, alcuni studiosi (Cullather et al., 
1996; Bromwich et al., 2000; Bertler et al., 2004) riconducono la diversa posizione 
della LAS alla fase predominante nel SOI. Durante gli eventi del La Niña (LAS a nord 
nel Mare di Ross) l’umidità evaporata dall’Oceano meridionale transiterà sopra il 
relativamente “caldo e umido” Mare di Ross prima di arrivare sotto forma di 
precipitazione a McMurdo Dry Valleys. Al contrario, durante gli eventi di El Niño 
(LAS più a ovest nel Mare di Ross) l’umidità transiterà sulla fredda Antartide 
occidentale (Bertler et al., 2004). Quindi alcuni autori (Patterson et al., 2005) 
riscontrano, nelle precipitazioni della Dry Valleys e sulle coste della Vittoria Land, 
valori dell’eccesso di deuterio (d) più elevati durante gli eventi del La Niña (SST 
bassa); mentre durante gli eventi di El Niño (SST alta) i valori di d saranno meno 
elevati. 
Visualizzando in grafico (figura 6.27) il profilo dell’eccesso di deuterio (d) ottenuto 
per la carota GV7 (valori medi annui, curva viola) e il profilo dell’indice SOI (curva 
tratteggiata verde) dal 1940 al 2001, si possono fare alcune considerazioni: 
• è presente una correlazione positiva tra il profilo del SOI e quello dell’eccesso 
di deuterio; alla fase positiva (La Niña) corrispondono valori più elevati di 
eccesso di deuterio, mentre alla fase negativa (El Niño) quelli meno elevati; 
• la correlazione osservata si può spiegare con un diverso apporto delle masse 
d’aria in relazione alla maggiore o minore estensione del ghiaccio marino. 
Come già descritto, agli eventi di El Niño è associata una riduzione 
dell’estensione del ghiaccio marino che consente l’arrivo sulle coste di masse 
d’aria d’origine più locale e quindi caratterizzati da un d più basso; 
• l’andamento tra i due parametri (SOI e d) sembra essere maggiormente in 
fase a partire dalla metà degli anni ’60, mentre negli anni precedenti (1940-
1965) è talvolta anche in antifase. 
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Figura 6.27 – Confronto fra il profilo temporale medie annue dell’eccesso di deuterio (d) della 
carota GV7 (linea viola continua) e l’indice SOI (linea verde tratteggiata). 
























































































































Infine, dal confronto tra i dati di accumulo nevoso ottenuti dalle carote GV7 e WL3 
(capitolo 8) e l’Indice Niño 3 (figura 6.28), si osserva una correlazione positiva su 
gran parte del profilo considerato (1950-2002). Infatti, gli eventi di El Niño, come 
detto a proposito del precedente grafico, possono agevolare l’arrivo di masse d’aria 
di origine locale che, soprattutto in aree costiere come quella di provenienza dei siti 
GV7 e WL3, potrebbero essere di tipo ciclonico; questi fenomeni causano un 














































Figura 6.28 – Confronto tra il profilo temporale dell’indice di El Niño 3 e quello 

















































































































































































































Figura 6.29 – Rappresentazione grafica della correlazione negativa tra il El Niño-Southern 
Oscillation (ENSO) e l’Antarctic Annular Mode (AAO). 
 
La correlazione negativa tra l’ENSO e l’AAO (Ribera & Mann, 2003), rappresentata 
in figura 6.29, supporta e conferma l’influenza di segno opposto che i due fenomeni 
atmosferici hanno sulla composizione isotopica dell’ossigeno delle carote 
considerate in questo studio e quindi, come già notato da diversi autori (Kwok & 
Comiso, 2002; Schneider & Steig, 2002), sul clima dell’Antartide. 
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La Temperatura e la Composizione Isotopica 
 
Le variazioni della composizione isotopica nelle carote di ghiaccio registrano le 
corrispettive variazioni di temperatura; la relazione empirica che lega fortemente la 
composizione isotopica delle precipitazioni con la temperatura è alla base dell’uso 














































Figura 6.30 – Confronto tra le temperature superficiali medie annue di Dumont D’Urville 
(DDU) (linea tratteggiata verde) e Scott Base (linea tratteggiata arancione) con la 
composizione isotopica media annua dell’ossigeno (δ18O) delle carote GV7 (linea continua 























































































































































Nel grafico soprastante (figura 6.30) si riportano le variazioni medie annue della 
composizione isotopica dell’ossigeno della carota GV7 (linea continua blu) e di WL3 
(linea continua viola), le temperature medie annue di superficie osservate a Dumont 
D’Urville (linea tratteggiata arancione) e Scott Base (linea tratteggiata verde); le 
temperature registrate in questa stazione sono state aumentate di un valore 
costante (10°C) per renderle graficamente confrontabili con quelle di Dumont 
D’Urville. Le scelta di confrontare i profili isotopici con le due stazioni appena 
menzionate è dovuta al fatto che si tratta delle uniche disponibili nell’area in esame 
(figura 6.31) con registrazioni continue per un periodo di tempo significativo. Infatti, 
la stazione di Leningradskaja che risulterebbe più prossima ricopre un intervallo 
temporale molto ristretto (1972 – 1990). Si deve comunque tener presente che la 
scelta di effettuare dei confronti con queste due stazioni meteorologiche potrebbe 
essere discutibile ma risulta comunque interessante trovare delle similitudini. 
Osservando il grafico si possono notare alcune analogie fra le diverse curve: 
 il profilo del δ18O medio annuo ottenuto per la carota WL3 ricalca 
abbastanza fedelmente l’andamento delle temperature registrate a Dumont 
D’Urville, fatta eccezione degli anni 1994 e 1999 nei quali si riscontra una 
correlazione migliore con Scott Base; 
 il profilo del δ18O medio annuo ottenuto per la carota GV7 segue grosso 
modo l’andamento delle temperature registrate a Scott Base; questa buona 
correlazione non si riscontra nell’intorno degli anni 1962, 1974 e 1996 nei 
quali c’è un accordo migliore con Dumont D’Urville; 
 il profilo di GV7 sembra essere caratterizzato da una ciclicità decennale che 
potrebbe essere ricondotta all’influenza di El Niño ed esibire nel complesso 
una relativa stabilità climatica. 
Questo tipo di considerazioni sono comunque sempre vincolate dal fatto che:  
• la composizione isotopica su scala annuale può non essere rappresentativa a 
causa del rumore stratigrafico; 
• la composizione isotopica in Antartide raramente mostra una buona 
correlazione con le temperature medie annue in quanto le variazioni del δ18O 
sono legate alle variazioni della temperatura degli eventi di precipitazione; 
• la datazione delle carote di ghiaccio, come evidenziato nel capito 5 del 
presente lavoro, non è esente da errori ed imprecisioni. 
Inoltre, è importante osservare come anche tra le due curve di temperatura (DDU e 
Scott) non vi sia sempre un buon accordo a conferma dell’elevata variabilità sia 
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Figura 6.31 – Carta geografica dell’area in esame: sono indicate le carote di nevato GV7 e 
WL3 (in blu) e le stazioni meteorologiche di Scott Base e Dumont D’Urville (in rosso). 
 
Infine, per inserire lo studio di queste due carote di nevato (GV7 e WL3) nel contesto 
più ampio delle variazioni delle temperature nell’Antartide orientale, i valori medi 
annui del δ18O di GV7 e WL3 sono stati confrontati con il record di temperatura 
ottenuto da Schneider et al. (2006). 
Nella figura 6.32 si riporta il confronto tra i dati della variazione della composizione 
isotopica dell’ossigeno ottenuta da GV7 (linea continua blu) e WL3 (linea continua 
viola) con l’indice delle temperature (linea tratteggiata gialla) ottenuto da Schneider 
et al. (2006). Per gran parte dell’intervallo considerato (1850-2000) si riscontra un 
discreto accordo tra il record di temperatura e il δ18O delle due carote. Per quanto 
riguarda la carota WL3 (1983-2002) la correlazione è buona sino al 1995 dopodiché 
le due curve risultano in antifase. Anche per la carota GV7 (1855-2001) la 
correlazione non è buona dopo il 1995, mentre negli anni precedenti i picchi dei due 
record sono perfettamente in fase (1890; 1910-15; 1920-30; 1940-50) e risultano 
anche in discreto accordo negli anni in corrispondenza dei maggiori eventi di El 
Niño. 
A giustificazione della mancata corrispondenza che si riscontra in alcuni anni si 
devono tener presenti tutta una serie di problemi connessi a questo tipo di 
confronti: 
o la metodologia di datazione; 
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o la relativa rappresentatività di un unico sito a scala regionale; 
o l’elevata variabilità del clima antartico a scala sia temporale che spaziale; 


















































Figura 6.32 – Confronto fra il δ18O medio annuo di GV7 (curva continua blu) e WL3 (curva 
continua viola) con il record di temperatura ottenuto da Schneider et al., 2006 (curva 












































































































































Ghiaccio Marino e Composizione Isotopica 
 
Come sottolineato in precedenza, in Antartide il ghiaccio marino svolge un 
importante ruolo climatico: regola gli scambi tra oceano e atmosfera, condiziona la 
circolazione e, soprattutto per ciò che riguarda la presente ricerca, condiziona la 
distanza tra le sorgenti d’umidità delle precipitazioni ed il continente antartico.  
Confrontando i valori medi annui dell’eccesso di deuterio (d) ottenuti per la carota 
GV7 con le anomalie del ghiaccio marino (estensione e copertura) del Mare di Ross e 
della Piattaforma di Wilkes (figura 6.33), è possibile formulare alcune 
considerazioni. 
Si osserva una buona correlazione positiva (a parte nell’anno 1980) tra i valori di d 
e le anomalie dell’estensione e della copertura del ghiaccio marino, registrate nel 
Mare di Ross; i valori più elevati di d corrispondono ad una maggiore estensione e 
copertura di ghiaccio marino. Dunque, una maggior importanza delle sorgenti più 
remote rispetto a quelle più “locali” e una più rilevante estensione del ghiaccio 
marino dovrebbero produrre d più elevati e viceversa.  
La minor correlazione, che si osserva tra i dati di ghiaccio marino (estensione e 
copertura) registrati nella Piattaforma di Wilkes e l’eccesso di deuterio, potrebbe far 
pensare ad un’origine nel Mare di Ross per le precipitazioni al sito GV7.  
Infatti, l’eccesso di deuterio nelle regioni polari è usato per ottenere informazioni 
sull’origine e sulle condizioni climatiche prevalenti nelle regioni sorgenti delle 
precipitazioni delle regioni polari (Jouzel et al., 1983; Johnsen et al., 1989; Petit et 
al., 1991). 
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 Ross Sea copertura
 Ross Sea estensione
 
 
Figura 6.33 – Confronti tra l’eccesso di deuterio della carota GV7 (curva continua viola) e 
l’estensione e copertura del ghiaccio marino nel Mare di Ross e nella Piattaforma di Wilkes, 
rispettivamente in azzurro e verde, curve tratteggiate, dal 1978 al 1994. 
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6.3 Analisi Statistica 
 
Analisi di Frequenza 
 
Per comprendere le complesse dinamiche del clima, caratterizzato da una variabilità 
che si verifica a tutte le scale temporali (diurne, annuali, geologiche sino ad 
astronomiche) si deve ricorrere all’uso di raffinati strumenti fisici e matematici per 
rielaborare i dati osservati. Non a caso, l’analisi delle serie temporali si è rivelato, 
sin dalle prime raccolte e catalogazioni dei vari parametri meteorologici, uno degli 
strumenti chiave nell’interpretazione della dinamica del clima. Queste analisi hanno 
di fatto mostrato come le variazioni climatiche appaiano estremamente irregolari nel 
dominio spazio-temporale; caratteristica questa che le rende difficili da prevedere a 
meno che non vengano utilizzate tecniche matematiche particolari.  
L’analisi spettrale delle serie temporali rappresenta così un ponte tra la descrizione 
del fenomeno, desunto dalle osservazioni, e lo studio delle origini della dinamica del 
clima.  
Per lo studio di questi collegamenti si è fatto uso della teoria dei sistemi dinamici, 
attraverso cui è possibile comprendere il modo in cui le principali sorgenti delle 
variazioni climatiche intervengono per determinare la variabilità del clima stesso. 
 
Il metodo Multitaper  
Il metodo Multitaper (MTM) è relativamente nuovo. Esso offre diverse caratteristiche 
interessanti: un’alta risoluzione e varianza delle stime che sono statisticamente 
indipendenti dalla potenza spettrale (oscillazioni di piccola ampiezza possono avere 
un alto livello di significatività).  
Il metodo MTM (Multi Taper Method) offre la possibilità di evidenziare oscillazioni di 
piccola ampiezza ma con alta significatività (Thomson, 1982). Infatti un test 
statistico, F-Test, viene contemporaneamente effettuato per determinare la 
















Analisi spettrale di GV7 e WL3 
 
Per chiarire il rapporto di causa/effetto tra le variazioni atmosferiche (ENSO, SAM 
ecc) e il clima antartico, è stata eseguita l’analisi spettrale delle serie temporali di 
alcuni parametri (δ18O, d e accumulo nevoso) desunti dall’analisi delle carote di 
nevato GV7 e WL3. Queste ultime, prelevate in siti costieri, fortemente esposti 
all’impatto dei suddetti eventi meteorologici, possono meglio rilevare la dinamica di 
questo rapporto di causa/effetto tra le principali sorgenti delle variazioni climatiche 
e la variabilità del clima antartico.  
L’analisi di frequenza è stata effettuata utilizzando un software specificamente 
realizzato per l’analisi di dati climatici: Analyseries (American Geophysical Union, 
1996; Paillard et al., 1996). Il programma è stato creato per facilitare lo studio dei 
record paleoclimatici utilizzando l’approccio e alcuni dei metodi definiti dallo 
“SPECMAP group” (Martinson et al., 1987; Imbrie et al., 1984, 1989).  
Analyseries è indirizzato soprattutto verso due problemi principali:  
a) trasformare dati versus profondità in dati versus età;  
b) realizzare analisi spettrali di record paleoclimatici per studiare le loro 
interazioni con le variazioni dell’insolazione, il volume dei ghiacci ed altri 
parametri climatici.  
Analyseries consente inoltre il ricampionamento dei dati tramite: interpolazione, 
integrazione o utilizzando alcune funzioni fornite a corredo. Sui dati considerati è 
anche possibile effettuare processi di smoothing e di filtraggio.  





Per l’analisi statistica dei dati è stato utilizzato il metodo MTM (Multi Taper), e sono 
stati ritenuti significativi i valori maggiori di 0,95.  
Al fine di confermare le correlazioni tra i dati isotopici e le “teleconnections” è stata 
eseguita l’analisi di frequenza dei principali indici di circolazione atmosferica e dei 












Patterson et al. (2005) hanno riscontrato una coerenza significativa tra i cicli 
annuali 4.9, 3.6, 3, 2.4, e 2.2 della SOI (Southern Oscillation Index) e quelli di d per 
gli ultimi 50 anni. Questo potrebbe suggerire un’influenza del ENSO (El Niño- 
Southern Oscillation) sul frazionamento isotopico nelle precipitazioni costiere nella 
Terra Vittoria. Questa covarianza potrebbe essere attribuita a contrasti di 
temperatura ed umidità tra due diverse modalità di trasporto dell’umidità 
atmosferica, che sono modulate dall’ENSO.  
Nel grafico sottostante (figura 6.34) si riporta l’analisi di frequenza dell’eccesso di 
deuterio (curva continua in verde) e del SOI (curva continua viola). La presenza di 
frequenze annuali molto simili tra i due profili (13.5-13.8, 5.6-5.8, 2.5-2.5, 2.2-2.2) 
testimonia anche nel caso della carota GV7, come riscontrato in precedenza 
(Patterson et al., 2005), la probabile l’influenza del ENSO sulle precipitazioni della 
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Figura 6.34 –Analisi di frequenza del SOI (parte bassa del grafico) e dell’eccesso di deuterio 
della carota GV7 (parte alta del grafico) per il periodo 1940-2001. L’ampiezza degli spettri è 
rappresentata con la linea continua, il test statistico (F-test) con linea a tratteggio. I numeri 
rappresentano le frequenze più significative. 
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Nel grafico sottostante (figura 6.35) sono rappresentate le analisi di frequenza della 
composizione isotopica dell’ossigeno ottenuta dalle carote GV7 (1855 - 2001) e WL3 
(1983 - 2001) e quella dell’indice El Niño 3 (1950 - 2001). 
Osservando il grafico si nota che le frequenze più significative per il δ18O della 
carota GV7 sono a 10, 5.3, 3.5 e 2.1, mentre nella carota WL3, a seguito della sua 
limitata estensione temporale, sono presenti solo le frequenze a 9 e 3.1 anni. 
Comunque sia, in entrambi i casi, si osserva una ciclicità comune con le frequenze 
di El Niño 3 (5 e 3.6 anni), a conferma dell’ipotesi di una possibile influenza di El 














































































Figura 6.34 –Analisi di frequenza di El Nino (parte bassa del grafico) e del δ18O della carota 
GV7 e WL3 (parte alta del grafico). L’ampiezza degli spettri è rappresentata con la linea 
continua, il test statistico (F-test) con linea a tratteggio. I numeri rappresentano le frequenze 
più significative. 
 
Nel grafico di figura 6.36 si riportano le analisi di frequenza del SAM (parte bassa) e 
dell’accumulo (parte alta). Le frequenze più significative dell’accumulo (3.7, 3.3 e 
2.1) sono in buon accordo con quelle del SAM (3.8, 3.2 e 2). Inoltre, alcune 
frequenze significative dell’accumulo sono comuni a quelle evidenziate nei grafici 
precedenti per il SOI e l’indice El Nino 3. Ad esempio, la frequenza ben sviluppata a 
Capitolo 6 





2.9 anni è presente nel SOI come del resto quella a 2.2 anni, mentre le frequenze 
comuni con l’indice El Nino 3 si ritrovano a 3.6 e 2.2 anni.  
Come osservato da Bromwich et al. (2000) gli eventi di El Niño possono contribuire 
all’aumento dell’accumulo in Antartide; d’altro canto il SAM ha una notevole 
influenza sulla temperature antartiche (Know & Comiso, 2002) e quindi, in ultima 

























































Figura 6.34 –Analisi di frequenza del SAM (parte bassa del grafico) e degli accumuli ottenuti 
per la carota GV7 (parte alta del grafico) per il periodo 1855-2001. L’ampiezza degli spettri è 
rappresentata con la linea continua, il test statistico (F-test) con linea a tratteggio. I numeri 






















                            











Il tritio, isotopo radioattivo dell’idrogeno, ha un nucleo, fisicamente instabile, 
costituito da un protone e da due neutroni. Attraverso la trasformazione di un 
neutrone in un protone (costante di decadimento λ corrispondente a 0,05576 y-1), 
provocata dalla liberazione di un elettrone e di un neutrino (decadimento β-), 
l’elemento sale di un’unità nella scala dei numeri atomici mentre il numero di 
massa rimane invariato come indica la seguente formula: 
 
3H → 3He + β- + ν  
 
L’origine dell’isotopo radioattivo risale a fenomeni che si verificano essenzialmente 
nell’alta stratosfera* dove si forma a causa dell’impatto fra le particelle (neutroni) 
della radiazione cosmica secondaria ed i nuclei d’azoto, attraverso le seguenti 
reazioni: 
14N + n → 3H + 12C  
 
14N + n → 3H + 3He   
 
Le molecole di tritio si presentano sotto tre forme diverse: 2T, HT e DT. L’idrogeno 
gassoso, con decadimento β- puro e semiperiodo di 12,32 anni, viene rapidamente 
ossidato ad acqua HTO (acqua tritiata) e incorporato nelle precipitazioni 











* L’atmosfera terrestre è divisa in più strati, che in ordine di altezza sono: Troposfera, 
Stratosfera, Mesosfera, Termosfera ed Esosfera. La Troposfera è lo strato in cui si verificano 
quasi tutti i fenomeni meteorologici e sede delle grandi correnti convettive che originano gli 
Alisei. Ha uno spessore variabile a seconda della latitudine: ai poli è spessa solamente 8 Km 
mentre raggiunge i 17 Km all'equatore. La Tropopausa è la zona di transizione fra troposfera 
e stratosfera, con temperatura stazionaria a -60°C. La Stratosfera arriva ad un'altezza di 50-
60 Km ed è caratterizzata dall’inversione termica: cioè, mentre nella troposfera la 
temperatura diminuisce con l'altezza, nella stratosfera aumenta. Questo fenomeno è dovuto 
alla presenza di uno strato di ozono (Ozonosfera), che assorbe la maggior parte delle 
radiazioni solari ultraviolette (circa il 99%). In alcuni punti dell'ozonosfera lo strato di ozono 
si è assottigliato (buco dell’Ozono) al punto tale che non offre più un'efficace protezione alla 
Terra contro i raggi ultravioletti. Nella Mesosfera che va dai 50 agli 80 Km di quota, 
l'atmosfera non subisce più l'influsso della superficie terrestre ed è costante a tutte le 
latitudini, non ci sono più né venti o correnti ascensionali, né nubi o perturbazioni. In 
questo strato si formano le stelle cadenti. Nella Termosfera i gas presenti sono tanto rarefatti 
che è più opportuno parlare di atomi e molecole, che ricevono quasi interamente la 
radiazione solare diretta e sono quindi in prevalenza allo stato ionizzato. Al confine fra 
mesopausa e termosfera hanno luogo le aurore boreali. Infine, l’Esosfera è la parte più 
esterna dell'atmosfera terrestre, dove la composizione chimica cambia radicalmente, 
perlopiù idrogeno ed elio. L'esosfera non ha un vero limite superiore, arrivando a 
comprendere anche le fasce di Van Allen.  
 
La produzione naturale di tritio è di circa 0,25 atomi/cm2s-1 (Peters, 1961), della 
quale un terzo ha luogo nella troposfera e due terzi nella stratosfera per una 
produzione totale di circa 200 g di tritio all’anno. 
Il comportamento delle molecole d’acqua tritiata, come quello di altre componenti 
atmosferiche di origine stratosferica, è dominato dalla coordinazione di più fattori: il 
tempo, il luogo e l’intensità dello scambio fra le masse d’aria troposferiche e 
stratosferiche e la loro concentrazione nella stratosfera al momento di tale scambio. 
La regione delle zone barocline e le discontinuità della tropopausa e delle medie 
latitudini sono le “porte” attraverso le quali, durante il tardo inverno ed in 
primavera, si attua principalmente lo scambio tra i diversi strati dell’atmosfera o, 
come viene anche chiamato, la “perdita” o “fuga” di primavera (Newell, 1963). 
Il comportamento isotopico delle molecole di acqua tritiata, come del resto quelle di 
acqua deuterata, durante i processi fisico–chimici comunemente attivi nel ciclo 
idrologico ricalca, sostanzialmente, il comportamento visto per l’18O sebbene l’entità 
del frazionamento sia notevolmente diversa. A parità di condizioni termodinamiche, 
la differenza relativa di massa esistente tra gli isotopi dell’idrogeno, notevolmente 
maggiore rispetto a quella che sussiste per gli isotopi dell’ossigeno, fa sì, ad 







risulti circa 10 volte superiore a quello dell’ossigeno quando il confronto sia fatto 
alla medesima temperatura. 
L’attività tritio di un campione d’acqua viene comunemente espressa in Unità Tritio, 
abbreviata in T.U. (dall’inglese “Tritium Units”); 1 T.U. corrisponde alla 
concentrazione di un atomo di tritio ogni 1018 atomi di 1H; questa unità equivale 
anche a 7,1 dpm/l (dpm = disgregazioni di T per minuto), 0,118 becquerels/l e 7.15 
l. 
Secondo gli studi di Ehhalt (1971, 2002) ogni anno in tutta la sezione troposferica 
sopra i continenti e gli oceani, il rapporto T/H cresce ad ogni livello di altitudine a 
partire dal tardo periodo invernale e procede per tutta la primavera e gran parte 
dell’estate; nel giro di pochi giorni, il rapporto T/H inizia a decrescere e rimane 
basso durante tutto l’autunno e parte dell’inverno, indicando che l’influsso 
stratosferico dell’elemento radioattivo viene temporaneamente interrotto o 
perlomeno fortemente ridotto. L’ampiezza delle variazioni stagionali nell’alta 
troposfera risulta maggiore di circa 10 volte rispetto a quella misurata negli strati 





Figura 7.2 – Profili verticali del rapporto di tritio nel vapor acqueo dal novembre 1965 al 








Per un dato flusso stratosferico di tritio, l’umidità atmosferica continentale sottosta 
ad un certo gradiente di continentalità (T.U./Km) che verosimilmente dipende dalla 
relazione inversa esistente fra l’umidità assoluta e la distanza dalle coste: più ci si 
allontana da esse più ricca è la concentrazione di tritio nel vapore. Il gradiente può 
subire locali incrementi laddove si verifichino intensi eventi di piovosità. Anche 
l’evaporazione dalle riserve d’acqua continentali può influenzare la variabilità del 
gradiente: durante i periodi di aumento artificiale del tritio stratosferico, le suddette 
riserve possedevano una bassa attività tritio e la loro evaporazione riduceva il 
gradiente; negli anni ’70 – ’90, invece, la situazione si è completamente ribaltata, in 
quanto le riserve d’acqua continentali hanno potuto immettere tale isotopo 
nell’atmosfera innalzandone localmente i valori. 
In ambiente oceanico, l’attività tritio nel vapore dei primi chilometri di atmosfera 
rimane più bassa di quella continentale per tutto l’arco dell’anno: infatti sebbene il 
flusso stratosferico operi con ugual intensità sia sopra i continenti che gli oceani, il 
processo di scambio isotopico fra le molecole d’acqua della superficie oceanica ed il 
vapore soprastante è tale da diminuire fortemente questo apporto; l’acqua oceanica 
mostra un’attività tritio uniformemente bassa a causa dell’enorme mole d’acqua 
coinvolta ed anche per la veloce azione di diluizione operata dalle correnti marine 
(Craig & Gordon, 1965). Tuttavia le curve che descrivono le variazioni stagionali dei 
valori di attività del tritio nel vapore oceanico presentano una leggera variabilità 
stagionale che riproduce, qualitativamente, le variazioni registrate dalle stazioni 
continentali: secondo Ehhalt, ciò dimostrerebbe la mutua influenza fra le masse 
d’aria oceaniche e quelle continentali. 
Le precipitazioni sono il meccanismo principale per il trasporto del tritio 
dall’atmosfera verso i continenti e gli oceani, ma sono anche il tramite per il 
passaggio dell’elemento dalla stratosfera alla troposfera. Dai lavori di Ehhalt emerge 
che l’andamento delle variazioni del rapporto T/H nelle precipitazioni è il medesimo 
che caratterizza il vapore atmosferico superficiale; solo le fasi gelate (neve e 
ghiaccio) sono poco soggette agli scambi col vapore e, quando derivano da un 
vapore ricco in tritio, possono apportare alti livelli d’attività direttamente alla 
superficie terrestre. 
Andando a vedere i valori di attività tritio riguardanti le diverse stazioni di raccolta 
delle precipitazioni della WMO, ci si renderà conto che ogni stazione dell’emisfero 
settentrionale mostra sempre uno stesso comportamento dell’andamento 
stagionale, sebbene possano verificarsi delle varianti sulle ampiezze e le fasi delle 







nel periodo tardo primaverile – estivo il massimo di attività e in quello invernale il 
minimo (figura 7.3).  
 
 
Figura 7.3 – Andamento dell’attività tritio nelle precipitazioni presso le stazioni di misura 
della World Meteorological Organization (da www.wmo.ch). 
 
Durante il periodo di produzione artificiale del tritio nell’atmosfera, risultava molto 
chiara l’esistenza di una marcata dipendenza latitudinale: le concentrazioni di tritio 
nelle precipitazioni erano più alte a nord del 30° parallelo, mentre valori più bassi di 
un fattore 3 o giù di lì, si ritrovavano a latitudini inferiori; nell’emisfero australe il 
ciclo annuale era spostato di circa mezzo anno ed i livelli medi di attività erano 
notevolmente inferiori a quelli delle stazioni boreali: la spiegazione più ovvia a 
quella distribuzione risiede nell’attività predominante degli esperimenti 
termonucleari nell’emisfero settentrionale e, allo stesso tempo, nel lento trasporto 
atmosferico del tracciante fra i due emisferi. Attualmente i livelli d’attività tritio nelle 
precipitazioni che cadono nei due emisferi sono diventati quasi paragonabili. 
Come si è visto per il vapore, anche le precipitazioni in ambiente continentale 
seguono un certo gradiente: nella figura (7.4) sottostante si può vedere che, nel 
1964, sopra l’Europa centrale i livelli di attività tritio raddoppiavano su una 
distanza di circa 1000 km mentre, vicino alla costa mediterranea, il gradiente era 
più brusco e la distanza di raddoppiamento delle T.U. diminuiva di circa 100 km 
(Carmi & Gat, 1973); inoltre nell’area mediterranea i valori risultavano molto più 







traduceva nell’estrema diminuzione di attività tritio delle precipitazioni fino al 10% 





Figura 7.4 – Profili verticali del contenuto in tritio in troposfera e stratosfera in diverse 
località. Viene indicata in ogni riquadro la data e l’altezza alla quale è stato prelevato il 
campione d’aria. Importante notare la diminuzione nel tempo del contenuto di tritio in 
stratosfera; tra il primo e l’ultimo riquadro il contenuto precipita da circa 11x106 TU a 







Riassumendo, le principali caratteristiche della naturale distribuzione temporale e 
spaziale del tritio nelle precipitazioni sono: 
• la presenza di un minimo invernale ed un massimo in primavera-estate, 
stagione in cui, nell’emisfero settentrionale, lo scambio delle masse d’aria tra 
troposfera e stratosfera è più efficace; 
• una minor concentrazione negli oceani rispetto ai continenti, ed un ulteriore 
aumento della concentrazione inoltrandosi nei continenti; 








Il Tritio in Antartide 
 
L’importanza del tritio quale tracciante idrologico è stata scoperta verso la fine degli 
anni ’50 e l’inizio degli anni ’60, quando gli esperimenti termonucleari di Stati Uniti, 
Unione Sovietica e Regno Unito, causarono un considerevole innalzamento dei livelli 
di attività tritio nell’atmosfera e, di riflesso, anche nelle precipitazioni (figura 7.5).  
 
 
Figura 7.5 – Andamento della concentrazione di tritio nelle precipitazioni dal 1952 al 1992 
(a seguito dei test termonucleari in atmosfera). Da Clark & Frizt, 1997. 
 
In realtà, prima del 1952, anno in cui ebbe luogo la prima esplosione nell’atollo di 
Eniwetok nell’Oceano Pacifico, la quantità totale di tritio presente nell’idrosfera era 
di circa 3,6 kg; successivamente aumentò in maniera esponenziale. Le esplosioni 
furono particolarmente intense nel biennio 1961-62, periodo durante il quale 
furono immessi in atmosfera circa 500 kg di tritio (Gonfiantini, 1982). 
La maggior parte del tritio così prodotto fu iniettata nella stratosfera polare 
dell’emisfero settentrionale; causa di ciò, la concentrazione di tritio nelle 
precipitazioni alle medie latitudini di questo emisfero aumentò notevolmente, sino a 
raggiungere, nella primavera del 1963, valori vicini alle 10.000 unità tritio (T.U.). 
Valori tali, risultano essere superiori di due - tre ordini di grandezza rispetto a 
quelli normalmente presenti nell’atmosfera dell’emisfero boreale, e di uno - due per 
quanto riguarda l’atmosfera australe. Il diverso andamento del contenuto in tritio 
delle precipitazioni tra i due emisferi (figura 7.6) è riconducibile a due cause 
principali: la prima è che la maggior parte delle esplosioni termonucleari sono state 







australe è veicolato dall’unico continente che attraversa i due tropici e l’equatore, 
l’Africa; la seconda è legata alla presenza nettamente maggiore di oceani, 
nell’emisfero australe rispetto a quello boreale, che diluiscono il vapor d’acqua 
atmosferico e perciò la concentrazione di tritio.  
 
 
Figura 7.6 – Variazioni della concentrazione media annua di tritio nelle precipitazioni in 4 
stazioni dell’emisfero settentrionale e 2 in quello meridionale. Ottawa è l’unica con dati a 
partire dal 1953. Da notare i valori molto più elevati delle località con clima continentale. Da 
Gonfiantini, 1982.  
 
Oggi, per l’effetto combinato della diluizione dell’acqua oceanica e del decadimento 
radioattivo, la “evidente marcatura” rimane solamente nei depositi nevosi delle zone 
glaciali ed, in minima parte, nelle acque provenienti dalla fronte dei ghiacciai. Nelle 
regioni antartiche assume un valore variabile tra le 5 e le 35 Unità Tritio (1 TU = un 
atomo di T/1018 atomi di H).  
Nonostante le variazioni di tritio nelle precipitazioni sul continente antartico siano 
più complesse a causa della ripresa delle esplosioni termonucleari condotte da 
cinesi e francesi a partire dal 1969, che causarono ulteriori aumenti nella 
concentrazione di questo radioisotopo (Jouzel et al., 1979), l’attività tritio riveste un 
ruolo di notevole importanza negli studi glaciologici soprattutto per quanto riguarda 







Le analisi dell’attività tritio consentono infatti di individuare un picco di massima 
attività (databile intorno al 1966 in Antartide) che fornisce un preciso livello di 
riferimento cronologico della carota (figura 7.7). 
 
Figura 7.7 – Picco di massima attività del tritio (T.U.) verso la profondità espressa in 
centimetri, in una carota di ghiaccio antartica. 
 
In primavera la concentrazione di tritio nelle precipitazioni dell’emisfero nord 
aumenta considerevolmente raggiungendo il massimo in giugno; questo andamento 
sta nella cosiddetta spring leak cioè nel passaggio di tritio, che occorre per l’appunto 
in primavera, dalla stratosfera dove è stato iniettato dalle esplosioni termonucleari, 
alla troposfera dove il suo tempo di residenza è soltanto di poche settimane. In 
primavera alle alte latitudini la tropopausa, la zona di inversione della temperatura 
fra troposfera e stratosfera, si solleva inglobando le zone basse della stratosfera 
nella troposfera presentando discontinuità che permettono il passaggio di correnti a 
getto (Gonfiantini, 1982). 
Nell’emisfero meridionale, oltre all’attenuazione delle variazioni si osserva anche che 
il massimo della concentrazione di tritio occorre nei mesi di agosto – settembre, cioè 





















Figura 7.8 - Deviazione percentuale media della concentrazione di tritio nelle precipitazioni 
nei vari mesi dell’anno rispetto alla media annua pesata. Nell’emisfero settentrionale la 
concentrazione massima si raggiunge in giugno e nell’emisfero meridionale in settembre: lo 
sfasamento è di 3 mesi. Da Gonfiantini, 1982. 
 
Dall’esame delle concentrazioni di tritio di campioni di nevato raccolti in 5 stazioni 
tra Dumont d’Urville e Vostok nell’Antartide orientale, Merlivat et al., 1977, 
evidenziano come il picco annuale di concentrazione massima si ha nel tardo 
inverno o all’inizio della primavera (agosto-settembre) dell’anno australe sia alle 
medie che alle alte latitudini. Le variazioni di tritio delle precipitazioni registrate 
nelle stazioni di Kaitoke (41.1°S, 175.2°E, Nuova Zelanda) e Halley Bay (75.5°S, 
26.5°W, Antartide) risultano molto simili per il periodo 1966-1970 permettendo così 
di estrapolare le informazioni ottenute dalla curva di Kaitoke per i profili dell’attività 








     
 
Figura 7.9 – Grafico del contenuto in tritio delle precipitazioni a Kaitoke (grafico a sinistra) a 
Halley Bay (grafico a destra), in entrambi sono indicati gli anni e i mesi (a = agosto e s = 
settembre) dei diversi picchi dell’attività tritio. Da Merlivat et al., 1977. 
 
Assegnando un anno ad ogni picco di concentrazione elevata, si individua il 1962 
come primo massimo dovuto alle esplosioni termonucleari iniziate nell’emisfero 
nord nel biennio 1960-61; il 1964 rappresenta il segnale del tritio rilasciato dalle 
numerose esplosioni russe ed americane del 1962, sempre nell’emisfero nord; infine 
i picchi dal 1966 sino al 1969 si devono alle esplosioni condotte nell’emisfero nord 
dai cinesi ed in quello sud dai francesi. L’agosto del 1956 rappresenta il primo anno 
in cui sia possibile trovare tritio artificiale nella neve antartica; costituiscono un 
riferimento cronologico per lo studio e la datazione delle carote antartiche anche il 
1962, 1964, 1966 e 1969. 
 La deposizione di tritio è legata principalmente al tasso di accumulo, maggiore è il 
tasso di precipitazione maggiore sarà la quantità di tritio trasportato. Questo però 
non è il solo meccanismo che controlla la deposizione del tritio; si osserva anche un 
aumento del contenuto medio di tritio con l’aumentare della distanza dalla costa di 
un fattore di circa 3 (figura 7.10). Questo andamento è dovuto a due fattori: la 
massa d’aria marina, inizialmente povera in tritio raccoglie umidità ricca in HTO 







dell’Antartide, successivamente penetrando nel continente antartico con l’aumento 




Figura 7.10 – Variazione dell’accumulo medio annuo, della quantità totale di tritio 
depositata e la concentrazione media di tritio verso la distanza dalla costa. Da Merlivat et 
al., 1977. 
 
Ulteriori studi, (Jouzel et al., 1979), eseguiti su campioni di neve raccolti a 5 m di 
profondità vicino al Polo Sud, dimostrano che l’arrivo del tritio al Polo Sud sia in 
ritardo di due anni rispetto alla sua produzione nell’emisfero nord; mentre il tritio 
prodotto nell’emisfero meridionale presenta un anno solo di ritardo. Come ben 
evidenziato nella figura 7.11 il picco databile 1960 rappresenta le esplosioni 
nucleari del 1958, mentre le esplosioni del biennio ‘61-’62 vengono registrate nella 
neve a partire dal 1963. Il picco del 1966 risulta il più elevato ed importante del 
profilo, la sua presenza si riscontra chiaramente anche nelle precipitazioni 
registrate a Kaitoke (Merlivat et al., 1977), dove il contenuto in tritio delle 
precipitazioni è stato registrato con continuità dal 1960 (Taylor, 1968). Agli 
esperimenti francesi condotti nell’emisfero sud nel 1968 si riconduce il picco del 
1969. Anche in questo studio il picco del 1966 è il più evidente e perciò utilizzabile 









Figura 7.11 – Quantità di tritio annuale verso gli anni di deposizione. Da Jouzel et al., 1979. 
 
Il picco datato 1973, anomalo in quanto non riconducibile ad esplosioni 
termonucleari, potrebbe essere giustificato dalle bassissime temperature (-84.5°C) 
che si registrarono in quel anno. Infatti, durante l’inverno antartico quando non 
esiste la temperatura d’inversione nella tropopausa polare, il tritio presente negli 
strati più alti della stratosfera viene portato nella troposfera dal vortice 
circumpolare. In queste condizioni si viene a creare un continuo e rapido scambio 
di aria tra la bassa stratosfera polare e la troposfera. Inoltre, quando le temperature 
medie invernali nella bassa stratosfera sono abbastanza rigide da permettere la 
crescita di nubi direttamente nella stratosfera, queste precipitano nell’alta 
troposfera rimuovendo un’elevata quantità di acqua stratosferica ricca di tritio che 
innalzerà i livelli di tritio nell’inverno antartico.  
Infine, da un riassunto (Fourré et al., 2006) dei dati di tritio disponibili per il 
continente antartico (vedi tabella sottostante) si evince che la concentrazione di 
tritio aumenta all’aumentare della distanza dalla costa e che i siti con temperature 
meno basse e maggior accumulo (siti costieri) hanno meno tritio dei siti interni 
caratterizzati da temperature ed accumulo molto bassi a causa dell’effetto massimo 









Tabella 7.1 – Riassunto dei dati di tritio reperibili per il continente antartico. + pressione 









Il Tritio e l’Accumulo 
 
La distribuzione del tritio artificiale nelle precipitazioni è abbastanza simile in tutti i 
siti dell’emisfero meridionale, come indicato dai dati delle stazioni della IAEA 
(International Atomic Energy Agency, 
http://www.iaea.org/programs/ri/gnip/gnipmain.htm); è stato difatti riscontrato in 
molti lavori (Oerter et al., 1997 e 1999; Graf et al., 1999) come l’andamento del 
profilo dell’attività tritio delle precipitazioni registrate alla stazione IAEA di Kaitoke, 
la più prossima al continente antartico, si preservi anche nei depositi nevosi 
dell’Antartide. Questa similitudine renderà possibile dapprima la datazione della 
parte più superficiale dei depositi nevosi confrontandone i profili con quello di 
Kaitoke; successivamente con un procedimento di confronto di tipo trial and error 
(Graf et al., 1999) tali profili vengono trasformati in serie temporali individuando il 
miglior fitting tra la scala temporale e quella delle profondità variando il “passo” 
ovvero il tasso di accumulo medio. Alla miglior sovrapposizione dei due fianchi (la 
parte crescente e quella discendente) corrisponderà il valore di accumulo medio 
della carota di nevato in esame (Flora et al., 2003). 
 
 
Figura 7.12 – Serie temporale del contenuto in tritio (riportato in TU) nella carota M2D 
(curva con pallini neri) e precipitazioni alla stazione di Kaitoke (curva con triangoli vuoti). 











I campioni di nevato presi in considerazione in questo studio provengono da 13 
carote prelevate nel settore orientale dell’Antartide durante la XVIII campagna 
antartica 2002–2003. L’area, estesa tra l’Oates Coast, Scott Base e Dome Concordia 
(DC), si affaccia sul Mare di Ross e sull’Oceano Meridionale (figura 7.13). Le 
caratteriste dei siti di carotaggio sono riassunte nella tabella sottostante.  







WL1 69° 23' 36'' 148° 12' 45'' -26.4 1165 115 S 9.61 
WL2 69° 44'. 150'' 152° 12'.944'' <-24.2 1061 134 S 15.72 
WL3 70° 13'.984'' 158° 44'.009'' <-26.1 1639 64 S 15.73 
WL4 70° 42'.254'' 147° 47'.938'' -31.5 1755 275 S 12.87 
C3-II 71° 39'.180'' 148° 39'.056'' -40.4 1996 370 S 17.17 
IDC1 73° 04'.150'' 156° 16'.185'' -42.3 2268 365 S 295 R 13 
IDC2 73° 44'.173'' 151° 18'.691'' -43.6 2325 550 S 385 R 12.29 
DA1 75° 06' 16'' 152° 51' 24'' -41.5 2144 300 R 10.76 
DA2 76° 06'.312'' 154° 10'.429'' <-40.1 2192 235 R 11.64 
DA3 75° 58'.101'' 157° 43'.123'' -36.5 1822 140 R 10.87 
DA4 75° 47'.616'' 151° 12'.383'' <-40.7 2325 320 R 11.62 
IDY1 76° 54'.575'' 150° 23'.677'' -41.5 2408 315 R 10.73 
IDY2 77° 17'.013'' 155° 58'.053'' -36.5 2306 180 R 10.87 
 











La procedura abituale per la determinazione del picco di massima attività del tritio 
prevede l’analisi della totalità della carota; ma tenendo presente che il 
campionamento di dettaglio viene eseguito ogni 4/6 cm, la quantità di campioni da 
analizzare così prodotti, anche su carote relativamente corte, come quelle prese qui 
in esame, risulterebbe molto elevata. Quindi, al fine di ridurre la quantità di analisi 
da eseguire, in questo studio è stato adottato un approccio nuovo che prevedere di 
eseguire delle analisi preliminari su i “trucioli” (cutting di perforazione - chips) delle 
13 carote considerate. Una volta individuato il picco di massima attività del tritio, si 
procederà all’analisi di dettaglio per una migliore definizione della profondità alla 
quale si riscontra il suddetto valore massimo.  
Le analisi a bassa risoluzione, per un totale di circa 200 campioni, sono state 
eseguite con il metodo del conteggio diretto al Contatore Multicanale a liquido 
scintillante LKB Quantulus della Wallach (la descrizione dettagliata della 
metodologia è riportata al capitolo 3); hanno permesso di individuare una finestra di 
profondità contenente il picco di massima attività del tritio (figura 7.14). In un 
unico caso, carota DA4, non è stato possibile identificare l’intorno di profondità 
contenente il picco di massima attività, probabilmente a causa del mancato 
raggiungimento da parte del carotaggio della profondità ove registrato il picco di 




































































Individuato l’intorno di profondità, alla quale si riscontra il suddetto valore 
massimo, è stato possibile eseguire, nella camera fredda (-20°C) allestita presso il 
Dipartimento di Scienze dell’Ambiente e del Territorio (DISAT) dell’Università di 
Milano Bicocca (figura 7.15), un mirato campionamento di dettaglio (un campione 

























Figura 5.15 - Sega circolare per il campionamento delle carote di nevato e ghiaccio nella 
camera fredda del Dipartimento di Scienze dell’Ambiente e del Territorio (DISAT) 
dell’Università di Milano Bicocca (foto M. Filippazzi). 
 
In seguito, presso il Laboratorio di Geochimica Isotopica del Dipartimento di 
Scienze Geologiche, Ambientali e Marine (DiSGAM) dell’Università degli Studi di 
Trieste, sono state portate a termine le analisi di dettaglio dell’attività tritio su circa 
650 campioni.  
Queste analisi ad alta risoluzione forniscono, come accennato in precedenza, una 
migliore definizione del picco di massima attività tritio e della profondità alla quale 
si riscontra, dati questi fondamentali per la successiva determinazione della 
cronologia della carota e, nel caso di questo studio, del tasso d’accumulo.  
Nella successiva figura (7.16) si riportano, ad esempio, i profili a bassa ed alta 









































Figura 7.16. Analisi ad alta risoluzione dell’attività tritio (T.U.). 
 
La quantità di tritio depositato in Antartide con le precipitazioni è nettamente 
superiore a quello rilevato in altre zone dell’emisfero meridionale. Come già 
accennato in precedenza, l’iniezione del tritio dalla stratosfera alla troposfera è 
influenzata da diversi fattori: la latitudine, l’altitudine e, di maggiore importanza nel 
caso specifico dell’Antartide, la distanza dalla costa. Conseguenza di questa 
dipendenza è una elevata variazione spaziale dell’attività tritio nella neve 
superficiale. 
I dati ottenuti dall’analisi dell’attività tritio dei campioni superficiali (“carotine” da 1 
m) raccolti durante le traverse TNB-DC 1998-99 e ITASE 2001-02 (Flora et al., in 







correlazione positiva che lega i due parametri è dovuta al fatto che la massa d’aria 
marina, inizialmente povera in tritio, raccoglie umidità ricca in HTO nella parte alta 
della troposfera quando si muove dalla costa verso le zone interne dell’Antartide, in 
virtù di un più efficiente scambio tra stratosfera e troposfera inoltrandosi verso 
l’interno del continente (Jouzel et al., 1982). Inserendo nel medesimo grafico i dati 
ottenuti dalla determinazione del picco di massima attività del tritio delle carote in 
esame (quadrati verdi in grafico), si nota anche in questo caso un aumento, anche 
se di lieve entità, della concentrazione del tritio con la maggiore distanza dalla 
costa. 
Figura 7.17 - Aumento della concentrazione dell’attività tritio (T.U) in campioni di neve 
superficiali, traversa TNB-DC 98-99 (triangoli azzurri), traversa ITASE 01-02 (pallini 
bordeaux) e le carote della campagna antartica 02-03 (quadrati verdi) rispetto la distanza 
dalla costa. Da Flora et al., in stampa, (modificata). 
 
Correlazione analoga, di tipo positivo, si risconta anche al crescere dell’elevazione 
(figura 5.18); penetrando nel continente antartico con l’aumento dell’altitudine le 
nubi entrano nella troposfera arricchendosi in HTO. Anche in questo caso i dati 
dell’attività tritio ottenuti dalle carote considerate in questo studio (rombi azzurri in 
grafico) vengono riportati assieme ai dati ottenuti precedentemente (Flora et al., in 
stampa) nel medesimo settore antartico. L’aumento dell’attività tritio con la quota 
non è molto marcato a conferma del fatto che, almeno per i campioni presi in 
considerazione, la distanza dalla costa risulta essere il parametro che influenza 







Figura 7.18 - Aumento della concentrazione dell’attività tritio (T.U) in campioni di neve 
superficiale: traversa TNB-DC 98-99 (triangoli blu) transetti della traversa ITASE 01-02 
(AD40-D85 pallini verdi, GV7-M4 quadrati arancione, D66-GV5 trattini viola) e le carote 











Visualizzando in grafico (figura 7.19) i profili dell’attività tritio, ottenuti dalle analisi 
ad alta risoluzione delle carote di nevato considerate in questo studio, si nota che il 
picco di massima attività si trovi a profondità diverse per le varie carote; questa 
variazione è da ricondurre, come evidenziato in precedenza da Frezzotti et al. 
(2004), alla variazione spaziale del tasso d’accumulo. Di fatti, come si vedrà 
dettagliatamente di seguito (capitolo 8), l’accumulo è un parametro molto variabile 
in Antartide e la sua variabilità temporale può arrivare al 100% su scala annuale e 
al 30% su scala decennale (Pettre et al., 1986).  
 
 
Figura 7.19 – Profili dell’attività tritio (T.U.) delle carote di nevato, raccolte nella campagna 
antartica 2002-03, verso la profondità espressa in centimetri. 
 
Per determinare l’accumulo dei siti di estrazione delle carote di nevato, i profili del 
tritio, ottenuti dall’analisi dei campioni delle suddette carote, sono stati comparati 
con il profilo del contenuto in tritio delle precipitazioni registrate mensilmente, a 
partire dal 1960, alla stazione di Kaitoke (Nuova Zelanda, la stazione IAEA – 
International Atomic Energy Agency – più prossima all’Antartide).  
Con un procedimento di confronto di tipo trial and error (Graf et al., 1999) tali profili 
dell’attività tritio sono stati trasformati in serie temporali. Questa metodologia 
permette di determinare, dopo una serie di tentativi, il “passo” di accumulo più 
opportuno per la carota in esame; questo permetterà, dal punto di vista grafico, la 
migliore sovrapposizione della due curve, ovvero quella del contenuto in tritio delle 







Nella successiva figura (7.20) si riporta, a titolo di esempio, la rappresentazione 
grafica ottenuta per due delle 8 carote sottoposte al medesimo processo di analisi. 
Nei grafici viene di fatti visualizzata la buona coincidenza tra l’andamento del picco 
del profilo dell’attività tritio e quello delle precipitazioni registrate alla stazione di 
Kaitoke. Si può notare inoltre che il picco di massima attività nelle due carote qui 
rappresentate, come per le altre analizzate ma non illustrate in figura, si ritrovi 
nell’intorno dell’anno 1966, come già evidenziato da numerosi studi (Ravoire et al., 
1970; Merlivat et al., 1977; Jouzel et al., 1979; Petit et al., 1982; Graf et al., 1994; 




Figura 7.20 - Profili dell’attività tritio delle carote di nevato DA1 (grafico superiore) e DA3 
(grafico inferiore) trasformati in serie temporali dal confronto con il contenuto in tritio delle 







Nella tabella sottostante (tabella 7.3) sono riportati, nelle diverse colonne, i valori 
d’accumulo ottenuti nelle diverse fasi d’analisi delle 8 carote di nevato considerate 
in questo studio.  
 
 Colonna A Colonna B Colonna C Colonna D 
Sito 
Picco massima 







C3-II 12 120 123 100 
IDC1 8 76 93 100 
IDC2 6 65 48 80 
DA1 4 43 34 100 
DA2 6 50 69 80 
DA3 5.32 61 58 80 
IDY1 3.9 34 33 80 
IDY2 3.22 32 24 80 
 
Tabella 7.3. Valori di accumulo nevoso delle carote di nevato. 
 
Colonna A. Le analisi preliminari condotte su i “trucioli” di perforazione (Chips) 
hanno permesso di evidenziare sia l’intorno di profondità contenente il picco di 
massima attività che una profondità approssimativa del suddetto picco. Le 
profondità ottenute, espresse in metri, sono riportate in tabella e rappresentano 
una buona approssimazione di quella che sarà la reale profondità alla quale si 
riscontra la massima concentrazione del tritio. 
 
Colonna B. Le successive analisi di dettaglio hanno permesso di individuare con 
precisione la profondità del picco di massima attività del tritio. In seguito, 
disponendo della densità dei campioni analizzati, è stato possibile calcolare la 
suddetta profondità in millimetri di acqua equivalenti (mm w.eq = water equivalent); 
il valore ottenuto, ovvero la profondità del picco massimo espressa in w.eq. 
rappresenta una stima del tasso d’accumulo per le diverse carote analizzate.   
 
Colonna C. Il confronto tra i profili dell’attività tritio delle carote in esame con quello 
del contenuto in tritio delle precipitazioni registrate alla stazione di Kaitoke ha 
permesso, applicando un metodologia di tipo Trial and Error (Graf et al., 1999), di 









Colonna D. Le stime d’accumulo ipotizzate interpolando i dati pre-esistenti per 
l’area di provenienza delle carote.  
Infine, il confronto tra i valori di accumulo riportati nella colonna C e quelli della 
colonna D evidenzia, nella maggioranza dei casi, delle differenze sostanziali. Se nelle 
prime due carote (C3II e IDC1) i dati d’accumulo ottenuti dall’analisi dell’attività 
tritio risultano pressoché uguali a quelli ricavati dall’interpolazione di dati pre-
esistenti, tale similitudine non si riscontra nelle restanti carote: le differenze tra le 
due serie di valori sono, come nel caso delle carote IDC2, DA1, IDY1 e IDY2, molto 
elevate (maggiori del 30 %).  
Alla luce di quanto rilevato, è importante sottolineare come il tipo di analisi eseguite 
nel presente studio sia di fondamentale importanza per una corretta determinazione 
del tasso d’accumulo; parametro caratterizzato da una elevata variabilità temporale 
e spaziale che può essere motivo di valutazioni errate qualora ci si basi sulla sola 
interpolazione dei dati.  
Infine, l’importanza dei dati di accumulo ottenuti dall’analisi dell’attività tritio 
aumenta ulteriormente se si considera che l’accumulo è il parametro fondamentale 
per la determinazione del bilancio di massa e che questa metodologia permette di 
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Le precipitazioni antartiche sono ormai universalmente riconosciute come una 
importante variabile climatica nella definizione della crescita e delle dinamiche della 
calotta di ghiaccio, e quindi nell’eventuale contributo dell’Antartide all’aumento del 
livello marino globale (Global Sea Level - GSL). Una delle incertezze più grandi nelle 
previsioni dell'aumento del GSL è proprio l’entità del potenziale contributo della 
calotta antartica ed in particolare i processi che determinano le variazioni del tasso 
d’accumulo. Questo parametro, con le sue variazioni temporali e spaziali, è di 
fondamentale importanza per stimare la quantità di neve che si deposita in 
Antartide; inoltre la corretta datazione e interpretazione dei record paleoambientali 
desunti dalle carote di ghiaccio dell’Antartide è intrinsecamente legata alla 
conoscenza delle variazioni dell’accumulo nel passato (Bromwich & Weaver 1983; 
Jouzel et al., 1983).  
Quindi, la variabilità sia spaziale che temporale dell’accumulo, particolarmente 
sensibile alle brevi variazioni climatiche (Vaughan & Doake, 1996) rispetto alla 
calotta di ghiaccio, rappresenta un parametro fondamentale per gli studi climatici, 
glaciologici e in particolar modo di bilancio di massa (Morgan et al., 1991; Frezzotti 
et al., 2005).  
L’accumulo nevoso risulta così essere l’indicatore più diretto dei parametri climatici 
ed atmosferici in quanto fortemente legato alle precipitazioni. Viene anche definito 
“bilancio di massa superficiale” (SMB – Surface Mass Balance) in quanto 
componente principale del bilancio di massa (figura 8.1).  
 
 
 Figura 8.1 – Componenti dell’accumulo nevoso o bilancio di massa superficiale in Antartide. 
Output 
⇒⇒⇒⇒⇒ 
⇓ Input ⇓ 
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L’accumulo sul plateau antartico rappresenta la somma delle precipitazioni, dei 
fenomeni di sublimazione/deposizione (input) e della neve trasportata dal vento 
(output). La sublimazione rimuove la neve dalla superficie mentre 
l’erosione/deposito trasportano la neve da un posto all’altro. È un parametro molto 
variabile con un differenziale temporale che può arrivare al 100 % su scala annuale 
e al 30 % su scala decennale (Pettre et al., 1986). Tenendo presente questa 
caratteristica, per ottenerne una valutazione rappresentativa del bilancio di massa 
superficiale è importante stimare la sua variabilità temporale e spaziale a scala 
locale (<10 km2) e nei bacini di drenaggio (Richardson et al. 1997; Frezzotti et al. 
2002 a).  
L’accumulo di neve in un punto fisso è il risultato di una serie di processi e 
modificazioni delle precipitazioni nevose, fra i quali la ridistribuzione dei venti che, 
nel territorio antartico, riveste un ruolo particolarmente importante. Nonostante 
l’Antartide sia il più elevato e piatto dei continenti terrestri, ogni piccola variazione 
della superficie ha un notevole impatto sulla velocità e la direzione dei venti 
(Frezzotti et al., 2002 a). La forte capacità di riflessione dei raggi solari da parte del 
ghiaccio (albedo), che occupa il 97 % del continente antartico, fa sì che pochissima 
luce e calore vengano assorbiti dalla calotta. La perdita di calore causata dall’albedo 
determina la formazione di un livello d’aria molto freddo che, per gravità, si muove 
dal plateau (oltre 2000 m d’altitudine) verso le coste, dando origine a venti, 
caratterizzati da elevatissime velocità (300km/h), i venti catabatici (figura 8.2). La 
ridistribuzione della neve ad opera del vento modifica la topografia che, a sua volta, 
ne altera il percorso in un sistema articolato di scambi tra criosfera ed atmosfera. 
Su scala locale si avrà così una continua interazione tra il vento, le precipitazioni 
nevose e la sublimazione che modificano il bilancio di massa superficiale; la 
rimozione delle precipitazioni nevose può essere molto elevata, anche superiore al 
85%. Difatti, una delle maggiori incertezze per la stima del SMB è il ruolo della 
sublimazione superficiale ad opera del vento (Genthon & Krinner, 2001; Turner et 
al., 2002). Modelli ad alta risoluzione (Genthon & Krinner, 2001) indicano che la 
frazione di precipitazione depositata che ritorna all’atmosfera attraverso i fenomeni 
di sublimazione varia tra un minimo del 6 % sino ad un massimo del 25 % delle 
precipitazioni totali.  
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Figura 8.2 – Rappresentazione schematica della dinamica della calotta di ghiaccio. Da 
Frezzotti, 2007 b. 
 
In Antartide, le precipitazioni presentano notevoli differenze procedendo dalla costa 
all’elevato plateau interno; sulla costa, sono rappresentate da episodi associati ad 
eventi sinottici tipo cicloni e altri sistemi turbolenti che rimangono confinati nelle 
zone costiere dall’elevato “muro” costituito dalla calotta. All’interno, la porzione di 
precipitazioni associata alle nubi diminuisce lasciando il campo ad una pioggia 
semicontinua di cristalli di ghiaccio (diamonds dust) da clear sky, che diventa 
progressivamente più importante all’aumentare dell’elevazione (Bromwich, 1988).  
Partendo dalla definizione di bilancio di massa superficiale come la differenza tra il 
tasso di accumulo totale (precipitazioni, cumuli di neve depositata, condensazione, 
sublimazione vapore solido) e il tasso d’ablazione totale (neve evaporata, sublimata 
e fusa), si deduce che questo parametro risulta quindi inversamente proporzionale 
all’elevazione, alla distanza dalla costa e alla latitudine; mentre è direttamente 
proporzionale a temperatura superficiale media annua, temperatura media annua 
troposferica al di sopra dello strato d’inversione e alla pendenza della superficie. 
Tutte queste variabili sono a loro volta correlate tra loro, ad esempio: l’aumento 
della latitudine, la diminuzione della pendenza superficiale e la diminuzione della 
temperatura troposferica sopra lo strato d’inversione sono correlati con il 
decremento delle temperature superficiali, l’aumento dell’elevazione e l’aumento 
della distanza dagli oceani aperti in estate. Quando l’elevazione aumenta la 
temperatura diminuisce, il raffreddamento dell’aria durante la risalita del rilievo 
causerà un maggior tasso di precipitazione ai piedi del pendio stesso; 
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comportamento analogo si riscontra sulla costa rispetto all’interno. Vicino ai 
margini del continente la perdita della neve ad opera del vento può cancellare il 
contributo di queste precipitazioni più abbondanti (Giovinetto et al., 1990). 
È bene ricordare che ottenere misure continue delle precipitazioni in Antartide è 
spesso difficoltoso in quanto gli eventi sono spesso associati ai già menzionati forti 
venti superficiali; l’aria, durante le precipitazioni più intense, sarà quindi formata 
sia dalla neve delle precipitazioni che da quella trasportata dal vento.  
Il tasso d’accumulo, come parametro strettamente legato al tasso di precipitazione, 
fu definito da Lorius nel 1983 con la seguente equazione: 
 
B = P – E –∇ x ∫DVdz – runoff 
dove: 
B = tasso di accumulo  
P = precipitazione 
E = sublimazione netta (sublimazione – deposizione) 
D = densità della neve 
V = vento orizzontale 
Se, in prima approssimazione, la sublimazione e il runoff si considerano come 
termini trascurabili rispetto alla precipitazione, la distribuzione spaziale del tasso 
d’accumulo, almeno per quanto riguarda la parte più interna del continente, viene a 
coincidere con la precipitazione. 
L’accumulo è infatti il risultato di una serie di processi e modificazioni della 
precipitazione nevosa che lo possono rendere rappresentativo solo di una parte 
della precipitazione, quella appunto accumulata. Inoltre, l’accumulo nevoso è 
direttamente correlato con: temperatura, elevazione, pressione di vapore saturo e 
distanza dall’oceano (continentalità) (Muszynsky, 1985; Robin 1977; Fortuin & 
Oerlemans, 1990; Giovinetto et al., 1990). Per questo sarà importante, come si 
vedrà nel paragrafo seguente, prendere in considerazione anche la relazione 
δ/accumulo. 
Sin dai primi lavori (Dolina & Petrova, 1977), è stato osservato che nella calotta 
orientale (East Antarctica) il ciclo stagionale delle precipitazioni presenta un 
massimo in inverno ed un minimo in estate. La distribuzione delle precipitazioni 
illustrata nella figura 8.2 è strettamente legata alla maggior intensità della 
circolazione atmosferica che determina un trasporto più intenso di vapor acqueo, 
attraverso la linea di costa dell’Antartide orientale, in inverno rispetto all’estate; tale 
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Figura 8.2 – Precipitazioni medie annue per: (a) Mare di Weddel e Mare di Ross (Antartide 




Visualizzando il trasporto annuale d’umidità in relazione alla circolazione 
atmosferica media (figura 8.3), si nota come il trasporto avvenga parallelamente alla 
costa e sia maggiore in senso longitudinale; le sue variazioni stagionali sono 
strettamente legate all’andamento del vortice ciclonico* che influenza maggiormente 
la regione che si estende da 0°E a 55°E a da 55°E a 110°E (Streten, 1968).  
 
* Il ciclone in meteorologia è una regione atmosferica in cui la pressione è minore di quella 
delle regioni circostanti alla stessa altitudine. In generale è un'area di bassa pressione 
individuabile a livello del mare da isobare decrescenti verso il punto minimo, detto “Centro 
del ciclone”; su una superficie a pressione costante, da isoipse decrescenti verso il centro. 
Nell'emisfero australe, nel ciclone l'aria è soggetta ad un sistema di venti circolanti in senso 
orario, con una componente di moto convergente verso il centro. 
 
Il trasporto del vapor acqueo viene influenzato in primo luogo dalla topografia e 
questo determina l’elevata dipendenza del tasso d’accumulo dall’elevazione, inoltre 
la velocità d’accumulo sembra essere controllata dalla quantità di vapore acqueo 
che può essere trasportato nell’atmosfera. 
Capitolo 8 








Figura 8.3 – Trasporto annuale dell’umidità in relazione alla circolazione atmosferica media. 
I quadrati neri rappresentano le stazioni di misura. Le frecce più spesse indicano la 
direzione della componente meridionale del trasporto annuale. Le linee solide definiscono i 
contorni dell’altezza del geopotenziale annuale in 850hPa. Da Bromwich, 1988. 
 
Diversi sono i metodi che vengono usati per raccogliere informazioni sulla variabilità 
spaziale e temporale dell’accumulo nevoso (perforazioni, snow radar, remote sensing 
e paline graduate). Informazioni sulla variabilità temporale vengono fornite dalla 
datazione delle carote di nevato - ghiaccio ottenuta dai picchi di attività vulcanica e 
dai livelli marker di tritio e dell’attività β- (1965-66), mentre la variabilità spaziale 
dell’accumulo nevoso si definisce tramite snow radar e da osservazioni GPS (Global 
Position System).  
Si deve però ricordare che le osservazioni sulla variabilità del bilancio di massa 
superficiale (carote di ghiaccio, paline ecc), e gli studi sui processi di ridistribuzione 
(snow radar e remote sensing), non sono sufficienti per una stima adeguata del 
bilancio di massa, ma comunque essenziali in quanto forniscono dati fondamentali 
per convalidare sistemi più sofisticati, come i modelli climatici e meteorologici, in 
grado di raggiungere risultati più completi (Cullater et al., 1998; Genthon & 











L’Accumulo e gli Isotopi 
 
Aspetto fondamentale nell’ambito di questa ricerca per ottenere informazioni sulla 
distribuzione spaziale e temporale dell’accumulo nevoso risulta essere l’analisi 
geochimico isotopica delle carote di nevato prelevate nel bacino di drenaggio di 
Dome C. 
Le variazioni della velocità di accumulo nel passato si possono infatti ottenere dalla 
definizione degli strati annui nelle carote di nevato - ghiaccio mediante 
l’osservazione delle variazioni stagionali, a seconda delle situazioni e delle analisi 
possibili, nei profili isotopici, chimici, nelle polveri e nella conducibilità elettrica 
(ECM). 
Le moderne precipitazioni sull’Antartide sembrano essere regolate dalla quantità di 
acqua presente in atmosfera al di sopra dello strato d’inversione (Robin, 1977). 
Questa quantità è legata a sua volta alla pressione di vapore saturo dell’acqua e 
perciò alla temperatura di formazione delle precipitazioni. Questo è il principio con 
cui la stima del tasso d’accumulo passato si può ottenere mediante l’analisi 
isotopica della neve (δD e δ18O) che permette di ricostruire proprio la temperatura di 
formazione delle precipitazioni del passato (Lorius et al., 1979). 
Vale la pena di ricordare che, nel caso di siti costieri, come ad esempio quelli 
considerati in questo studio, la composizione isotopica dell’ossigeno delle 
precipitazioni nevose è largamente influenzata dal vapore acqueo arricchito in 18O 
proveniente dai cicloni. Esisterà dunque una forte dipendenza tra la composizione 
isotopica e la distanza dal mare aperto che, legata all’estensione del ghiaccio 
marino, sarà minore in dicembre-maggio e maggiore a giugno-novembre. Così, alla 
medesima temperatura di formazione delle precipitazioni (figura 8.4) si può avere 
un vapor acqueo maggiormente arricchito in 18O per la maggior vicinanza dei 
sistemi ciclonici (Kato, 1978). L’accumulo delle zone costiere fortemente 
condizionato dalla frequenza degli eventi di precipitazione di origine ciclonica 
presenterà:  
o valori più elevati in inverno, stagione di maggiore attività dei cicloni; 
o maggiore variabilità, a seguito delle variazioni del ghiaccio marino e 
dell’attività e traiettorie dei cicloni (Isaksson et al., 1996); 
o minore dipendenza dalle sole variazioni di temperatura (Morgan et al., 1991). 
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Figura 8.4 – Composizione isotopica della neve precipitata rispetto all’intervallo di 
temperatura nel corrispondente strato nuvoloso. Vengono indicate le date di 
campionamento e L = ciclone (senso antiorario), H = anticiclone (senso orario). Da Kato, 
1978. 
  
Diventa perciò evidente che la relazione empirica positiva tra la temperatura e il 
tasso d’accumulo può non essere sempre rispettata a causa di molteplici fattori 
quali ad esempio: 
• variazioni della sorgente dell’umidità; 
• distribuzione non uniforme delle precipitazioni nelle stagioni; 
• distribuzione stagionale dell’accumulo (Schlosser & Oerter, 2002); 
• variazione delle traiettorie dei cicloni (Isaksson et al., 1999). 
 
Capitolo 8 





Accumulo e Modelli 
 
L’esatta stima dell’accumulo è resa difficile dalle numerose variabili implicate nella 
sua determinazione: l’atmosfera, il ghiaccio, l’oceano e i processi di trasferimento 
della massa che includono evaporazione, condensazione e sospensione; in più, 
alcuni di questi processi dipendono in maniera complessa da temperatura e velocità 
del vento. Inoltre, le stazioni meteorologiche, sul territorio antartico, sono ancora 
molto poche e mal distribuite per consentire un’accurata interpretazione spaziale 
dei dati.  
I primi studi utilizzavano le seguenti metodologie: 
1) raccogliere i dati delle stazioni radiosonda costiere per stimare la quantità di 
vapore acqueo e perciò delle precipitazioni per diversi settori dell’Antartide 
(Bromwich, 1979, 1988, 1990); l’accuratezza del metodo dipende dalla 
densità delle osservazioni e risulta quindi migliore nella parte orientale del 
continente rispetto a quella occidentale; 
2) definire, con l’ausilio dei modelli meteorologici, la relazione “P-E” 
(precipitazioni meno evaporazione) che è approssimativamente uguale 
all’accumulo (Bromwich et al., 1995); 
3) utilizzare il P-E prodotto da diversi tipi di modelli (Genthon & Braun, 1995); 
4) misurare in sito l’accumulo netto da trincee e carote di ghiaccio (Giovinetto & 
Bentley, 1985). 
L’importante lavoro di raccolta di più di 1200 dati glaciologici di Giovinetto e 
Bentley (1985), oltre ad aver definito con più precisione l’area caratterizzata da un 
tasso d’accumulo inferiore ai 50mma-1 (figura 8.5), costituisce il punto di partenza 
di numerosi modelli climatologici e d’analisi.  
Purtroppo però, le analisi numeriche e i modelli climatici applicati all’Antartide 
tendono a sovrastimare le precipitazioni costiere a causa della problematica 
riproduzione della discontinuità topografica tra la calotta e la superficie del mare e 
la presenza dei venti catabatici; l’orografia del continente risulta particolarmente 
difficile da inserire nei modelli numerici che tenderanno quindi a riprodurla in scala 
ridotta. Inoltre i modelli sottostimano le precipitazioni del plateau perché non sono 
in grado di rappresentare la bassissime temperature d’inversione che caratterizzano 
l’interno del continente (Smith et al., 1998; Werner et al., 2001; Noone and 
Simmonds, 2002). Anche le variazioni dell’elevazione della superficie antartica, 
ottenute dalle misure altimetriche satellitari (ERS – European Remote Sensing), che 
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rappresentano ad oggi uno dei migliori indicatori dei cambiamenti nelle calotte, non 





Figura 8.5 – Accumulo medio annuo da dati in situ (Giovinetto & Bentley, 1985), modificata 
da Bromwich (1988). Le isoplete (linee continue) indicano la variazione dell’accumulo ogni 
100 kgm-2a-1 (oppure 100 mma-1). 
 
Un altro approccio per la stima del SMB viene fornito dai modelli di circolazione 
atmosferica (GCMs – General Circulatio Models) che simulano i processi atmosferici, 
gli scambi di massa ed energia tra atmosfera e superficie (Genthon & Krinner, 
2001). Questi modelli non tengono conto del distacco degli iceberg, dei flussi di 
ghiaccio che terminano in mare e della rimozione della neve ad opera del vento. Così 
che, nonostante gli importanti processi fisici presi in considerazione dai GCMs, non 
vi è garanzia di una corretta ed opportuna simulazione; infatti le condizioni 
climatiche estreme (apporti d’umidità degli eventi ciclonici, elevato gradiente 
termico ed altimetrico) tipo quelle polari non sono ancora adeguatamente 
riprodotte.  
Comunque quando si combinano assieme diversi GCMs ben calibrati con le 
osservazioni meteorologiche, si arriva ad una risoluzione elevata simile a quella 
ottenuta dalle osservazioni in situ (Genthon & Krinner, 2001).  
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Prendendo in considerazione alcuni degli studi più recenti sulle variazioni del 
bilancio di massa superficiale in Antartide si evince chiaramente come non ci sia 
ancora un buon accordo. 
I dati ottenuti da misure satellitari (Vaughan, 2005) evidenziano che le 
precipitazioni annuali sulla calotta antartica sembrano essere bilanciate dalla 
fusione e dalla deriva degli iceberg. L’ispessimento dovuto all’aumento delle 
precipitazioni nevose sembra essere l’effetto dominante sull’Antartide orientale 
(figura 8.6) assieme al sostanziale assottigliamento dell’Antartide occidentale in 
risposta all’aumento dei fenomeni di fusione delle piattaforme di ghiaccio (ice 
shelves) perimetrali (Rignot et al., 2002). L’ispessimento dell’Antartide orientale, 
ottenuto da questi dati, non viene comunque ritenuto sufficiente per bloccare 
l’innalzamento del livello del mare osservato nel recente periodo; bensì potrebbe 
contrastare, per un breve periodo, uno dei maggiori contributi al GSL ovvero la 






Figura 8.6 – Modello del disequilibrio della calotta antartica: ispessimento dell’Antartide 
orientale (simbolo +), assottigliamento nella Penisola antartica e nell’Antartide occidentale 
(simbolo -). Il cerchio giallo evidenzia la mancanza di dati dopo l’81.6°S. Da Vaughan, 2005. 
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Davis et al. (2005) utilizzano le misure continue di altimetria radar (dal 1992 al 
2003) delle variazioni dell’elevazione della calotta antartica, corrette per 
l’innalzamento isostatico, come indicative delle variazioni della superficie del 
continente antartico e quindi, in ultima analisi, del SMB. I risultati ottenuti (figura 
8.7) evidenziano che la maggior parte delle regioni dell’Antartide orientale sono in 
crescita mentre le regioni dell’Antartide occidentale mostrano sia un aumento che 
un assottigliamento. Purtroppo le ripide ed inclinate regioni costiere non sono 
adeguatamente analizzate dal satellite e quindi questi dati sono da considerarsi solo 




Figura 8.7 – Variazione dell’elevazione del continente antartico dal 1992 al 2003 in 
centimetri all’anno. Le linee nere definiscono i contorni delle regioni antartiche. Da Davis et 
al., 2005. 
 
Tenendo presente che le variazioni temporali delle precipitazioni determinano 
fluttuazioni da interannuali a decennali o persino più lunghe, l’interpretazione delle 
misure altimetriche richiede una conoscenza precisa delle variazioni delle 
precipitazioni nevose. Non disponendo di misure dirette delle precipitazioni per 
tutto il periodo considerato, gli autori (Davis et al., 2005) utilizzano i dati forniti da 
modelli (ERA-40 e ECMWF) per definire la variazione temporale delle precipitazioni. 
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I dati delle precipitazioni ottenuti (figura 8.8) hanno una buona correlazione con 
quelli relativi all’elevazione, così da ricondurre le variazioni di questa ultima tra il 
1992 e il 2003, a variazioni dell’accumulo nevoso, nonostante la sottostima della 
quantità totale delle precipitazioni (variazioni annuali e decennali) da parte dei 
modelli meteorologici (ERA-40). 
L’aumento di 1.8 cm/anno stimato per l’Antartide orientale (circa 10 milioni di km2 
di ghiaccio) dovrebbe comportare una diminuzione del livello marino di 0.18 
mm/anno confrontabile con il contributo all’innalzamento del livello del mare di 
0.20 mm/anno da parte della Groenlandia. Questo potrebbe far pensare ad un 
rallentamento dell’innalzamento del livello marino globale grazie all’ispessimento 




Figura 8.8 – Variazioni delle precipitazioni in cma-1 di neve dal 1992 al 2003 corrispondenti 
alle variazioni della copertura definite nella figura 8.7. Da Davis et al., 2005. 
 
Come già evidenziato in precedenza i diversi limiti dei modelli applicati all’Antartide 
necessitano un’adeguata calibrazione con dati in situ ottenuti dalle carote di 
ghiaccio per non incorrere in notevoli errori. 
Infatti, nettamente diversi, e considerati al momento più attendibili, sono i dati 
ottenuti da Monaghan et al. (2006) che ricostruiscono le variazioni dell’accumulo 
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degli ultimi 50 anni combinando assieme i dati ottenuti da diversi modelli con quelli 
ottenuti dalle ultime perforazioni effettuate nell’ambito del programma ITASE. 
Confrontando i dati d’accumulo ottenuti dal modello ERA-40 con quelli delle diverse 
perforazioni (numeri gialli in figura 8.9), si evidenzia come i primi riproducano 
ampiamente la variabilità interannuale dell’accumulo nevoso. L’indice di 
correlazione è difatti elevato per quasi tutto il continente (> 0.5) sottolineando la 
validità dei dati da modello e, soprattutto, la possibilità di usare i dati d’accumulo 
ottenuti dalle perforazioni per il periodo precedente al 1985 in cui i dati ottenuti dai 
modelli non sono molto attendibili.  
Dalla combinazione di diversi modelli e perforazioni, si ottiene così, per tutto il 
continente, un valore medio dell’accumulo degli ultimi 50 anni di 182 mma-1; tale 
valore è più elevato di quello ottenuto da Vaughan et al. (1999) che, a causa della 
sottostima dell’accumulo nelle aree costiere, era di soli 149 mma-1, mentre risulta in 




Figura 8.9 – Mappa dell’Antartide ottenuta dall’elaborazione di 16 mappe. I numeri in giallo 
visualizzano i siti delle perforazioni (numeri in giallo), in nero i contorni dei bacini di 
drenaggio delimitati dalle lettere dell’alfabeto. Nella scala viene indicato l’indice di 
correlazione tra i dati sperimentali (da modelli) e quelli reali (da carote). Da Monaghan et al., 
2006. 
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Dal 1995 al 2004 non si riscontra un chiaro aumento delle precipitazioni 
sull’Antartide orientale a giustificare l’ispessimento evidenziato da Davis et al. 
(2005) mentre viene confermato l’andamento negativo e la conseguente riduzione 
della parte occidentale della calotta. Non si riscontra un andamento dominante per 
tutto il continente in un senso o nell’altro; bensì un’elevata variabilità anche a scala 
regionale. Nella figura 8.10 si vede, infatti, come sino all’inizio degli anni ’90 le due 
calotte antartiche hanno avuto un comune andamento di crescita in seguito, quella 
Occidentale presenta un marcato decremento mentre l’altra calotta non rivela un 
andamento particolare.  
Questi risultati sembrano perciò smentire un possibile aumento statisticamente 
significativo delle precipitazioni antartiche a seguito del riscaldamento globale e 
dunque si arguisce anche che l’innalzamento del livello del mare non può essere 






Figura 8.10 – Serie temporali dell’accumulo decennale medio annuo (mma-1w.eq.) dal 1955 
al 2004 per la calotta orientale (EAIS – East Antarctic Ice Sheet), la calotta occidentale 
(WAIS – West Antarctic Ice Sheet) e per tutto il continente. La retta tratteggiata rappresenta 
l’accumulo medio su 50 anni. Da Davis et al., 2006.  
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Infine per una migliore stima della variazioni dell’accumulo bisogna tener presente 
che: 
1) la variabilità interannuale e decennale delle precipitazioni è molto importante 
quando si considerano le rapide variazioni dei volumi di ghiaccio 
dell’Antartide. 
2) Le precipitazioni in Antartide non compensano le perdite perimetrali e sono 
leggermente diminuite nell’ultimo decennio mentre le temperature medie 
rimangono le più elevate. Dall’inizio degli anni 70 c’è stato un uniforme 
riscaldamento della troposfera antartica (500hPa) in inverno (Turner et al., 
2006) ma non c’è stato un aumento proporzionale delle precipitazioni 
invernali dal 1985. Perciò la variabilità della circolazione atmosferica, 
piuttosto che l’aumento termodinamico dell’umidità, potrebbe determinare la 













La criosfera (figura 8.11), costituita dall’insieme di: depositi nevosi, fiumi e laghi 
ghiacciati, ghiaccio marino, ghiacciai e calotte di ghiaccio, è intrinsecamente legata 
al budget energetico superficiale, al ciclo dell’acqua e alle variazioni del livello 
marino. Viene quindi a rappresentare un naturale sensore della variabilità 
climatica, fornendone una manifestazione visibile. Infatti, la presenza (assenza) 
della neve e del ghiaccio è associata alla diminuzione (aumento) delle temperature 
che condizionano a loro volta i venti e le correnti oceaniche (IPCC 2007 - 




Figura 8.11 – I componenti della criosfera e la loro scala temporale di variazione. Da IPCC, 
2007. 
 
Come evidenziato dall’immagine sovrastante (figura 8.11) la risposta alle variazioni 
climatiche dei diversi componenti della criosfera ha differenti scale temporali a 
seconda delle proprie caratteristiche dinamiche e termodinamiche. Ne segue che, 
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nonostante le incertezze, in tutto il XX secolo la criosfera ha subito un decremento 




Figura 8.12 – Riassunto delle variazioni osservate nella criosfera. Da IPCC, 2007. 
 
L’Antartide e la Groenlandia rappresentano una porzione considerevole della 
criosfera terrestre e sono una componente essenziale nell’equilibrio del nostro 
pianeta (racchiudono l’80 % della riserva d’acqua dolce e il 98 % dei ghiacci della 
terra). L’attuale scarsa conoscenza dei fenomeni che governano le interazioni 
criosfera – atmosfera - oceano, le variazioni delle calotte polari prodotte da cause 
esterne (variazioni climatiche) ed interne (comportamento dinamico), sono oggetto di 
un dibattito scientifico tuttora non risolto ma che più recentemente necessita di 
una risposta, a causa del progressivo riscaldamento climatico. 
La topografia delle calotte è soggetta nel tempo a variazioni planetarie e altimetriche 
in funzione delle condizioni climatico ambientali; la morfologia superficiale dipende 
dall’entità e dalla distribuzione degli accumuli nevosi, dal flusso glaciale, 
dall’ablazione eolica (sublimazione e deflazione) e dall’andamento del substrato. Le 
calotte si muovono radialmente verso l’oceano con velocità che vanno da pochi 
centimetri l’anno per le porzioni più interne, fino ad una decina di chilometri l’anno 
nei pressi delle linee di disancoraggio fra continente ed oceano. Un ruolo 
predominante nel sistema di drenaggio e nella stabilità delle calotte glaciali è svolto 
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dal comportamento dinamico dei grandi ghiacciai di sbocco e degli ice streams, 
fiumi di ghiaccio a elevata velocità (100-1500 m per anno) in cui si concentra (90%) 
il deflusso a mare. La maggior parte dei ghiacciai dell’Antartide arriva al mare, dove 
la coltre di ghiaccio diventa più sottile e si estende sull’oceano per 1.5 milioni di 
km2 formando localmente estese piattaforme di ghiaccio galleggianti. Queste 
piattaforme influenzano il volume della calotta Antartica poiché sono parte di un 
complesso sistema che controlla il deflusso del ghiaccio dalla calotta al mare. Infatti, 
la perdita di piattaforme di ghiaccio galleggianti innesca un aumento della velocità 
dei ghiacciai con un maggior deflusso dei ghiacci continentali verso la costa 
producendo un bilancio negativo delle calotte di ghiaccio con conseguente 
innalzamento del livello del mare (Jacobs et al., 1992).  
Le particolari condizioni climatiche della calotta antartica (esteso deserto freddo e 
arido, ritagliato al margine dai venti catabatici) fanno sì che il limite climatico delle 
nevi perenni sia al di sotto del livello del mare e che tutto il continente si trovi in 
area di accumulo. Il limite dell’estensione glaciale è pertanto definito dal livello del 
mare che condiziona l’ablazione per distacco di iceberg e la fusione delle piattaforme 
galleggianti (Frezzotti, 2007 b).  
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Il Bilancio di Massa in Antartide 
 
Il bilancio di massa dell’Antartide è adeguatamente rappresentato da una funzione 
lineare tra la temperatura dell’atmosfera, la temperatura superficiale o l’elevazione 
della superficie della calotta (Muszynski & Birchfield, 1985). 
Non esiste una metodologia ottimale per misurare le variazioni del bilancio di massa 
delle calotte polari, cioè del rapporto tra accumuli nevosi e deflusso dei ghiacci negli 
oceani, in quanto tutte quelle disponibili presentano significativi errori di misura.  
Le metodologie per misurare il bilancio di massa sono:  
- confrontare la massa persa per fusione e distacco (GPS – Global Positioning 
System) con l’accumulo netto dedotto principalmente dalle misure delle 
carote di ghiaccio e dalle variazioni di spessore del ghiaccio mediante InSAR 
(Interferometric Synthetic Aperture Radar); 
- misurare le variazioni dell’elevazione nel tempo, ovvero misure della 
variazione del volume includendo stime dei moti verticali associati alla 
tettonica ad aggiustamenti isostatici con altimetria radar da satellite; 
- “pesare” la calotta di ghiaccio attraverso misure della variazione della gravità 
via satellite GRACE (Gravity Recovery and Collimate Experiment). 
Le componenti che determinano le attuali e future variazioni del volume delle 
calotte sono: 
1) il ritorno a lungo termine dell’aggiustamento isostatico dovuto al passato 
periodo glaciale; 
2) le moderne variazioni del bilancio di massa nel XX e XXI secolo che hanno 
un impatto importante sul volume dei ghiacci e sul livello del mare; 
3) la risposta dinamica alle variazioni di spessore e pendenza; 
4) la risposta dinamica alle variazioni alla base della calotta (Huybrechts et al., 
2004). 
La stima del bilancio di massa è difficile per molteplici ragioni. Le calotte polari 
hanno estensioni continentali; le misure a terra sono ancora oggi molto scarse; i 
satelliti, a causa delle orbite polari, arrivano fino a 82°S coprendo solo il 72% della 
superficie dell’Antartide; non vengono debitamente discriminate le diverse cause di 
variazione dell’elevazione; inoltre mancano gli adeguati dati di controllo a terra, 
cosicché molti dei parametri geofisici, rilevanti per una stima corretta, sono di 
difficile interpretazione e valutazione. Per esempio, l’accumulo nevoso (come 
evidenziato nei precedenti paragrafi) presenta diversi fattori determinanti per la sua 
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variabilità spaziale e temporale, difficilmente riproducibili dai modelli; tali incertezze 
sono pari ad una variazione del livello del mare di ± 1 mm per anno. 
Le risposte delle calotte al riscaldamento climatico sono sia l’aumento di spessore 
nelle aree interne, dovuto all’aumento delle precipitazioni (non condiviso da tutti gli 
studiosi, ad esempio Monaghan et al., 2006), che l’assottigliamento ai margini 
dovuto all’aumento della fusione superficiale. Alley et al. (2003) suggeriscono che le 
calotte di ghiaccio possono avere una maggior sensibilità verso il riscaldamento 
climatico rispetto a quanto sino ad ora considerato. 
Infine, un riassunto delle recenti stime di bilancio di massa per il continente 




Figura 8.13 – Recenti stime di bilancio di massa in Antartide. I rettangoli coprono l’intervallo 
di tempo e di variazione considerato da diversi autori. Z (Zwally et al., 2005) dati da 
altimetria radar; RT (Rignot & Thomas, 2002) dati di bilancio di massa superficiale e 
distacco di ghiaccio; RT2 (Rignot & Thomas, 2002) rielaborato aggiungendo la perdita di 
massa stimata da Thomas et al (2004) e Rignot et al. (2005); V (Velicogna & Wahr, 2006) 
dati dal modello gravitazionale GRACE; RL (Ramillen et al., 2006) dati dal modello 
gravitazionale GRACE.  
 
Rignot & Thomas (2002) stimano una crescita di 20 ± 21 Gt/anno per l’Antartide 
orientale mentre evidenziano una perdita di 44 ± 13 Gt/anno per l’Antartide 
occidentale; combinando queste due aree (la Penisola antartica non viene 
considerata) si ottiene una perdita di 24 ± 25 Gt/anno.  
Zwally et al. (2005) stimano una perdita di massa per l’Antartide occidentale di 47 ± 
4 Gt/anno, una crescita per l’Antartide orientale di 17 ± 11 Gt/anno ed una perdita 
generale di 30 ± 12 Gt/anno; prendono in considerazione anche qualche porzione 
della Penisola antartica.  
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Rignot et al. (2005) documentano una perdita di massa per la Penisola antartica di 
42 ± 7 Gt/anno. 
Velicogna & Wahr (2006) dall’interpretazione di dati gravimetrici satellitari (GRACE) 
indicano una perdita di massa totale di 139 ± 73 Gt/anno tra aprile 2002 e luglio 
2005. Per l’Antartide orientale viene indicato un bilancio vicino all’equilibrio, 0 ± 51 
Gt/anno, mentre una perdita di massa di 136 ± 21 Gt/anno in Antartide 
occidentale.  
Ramillien et al. (2006) trovano per il periodo compreso tra il luglio 2002 e il marzo 
2005 una crescita nella parte orientale di 67 ± 28 Gt/anno, una decrescita di 107 ± 
23 Gt/anno in quella occidente e una perdita totale di 40 ± 36 Gt/anno. 
Considerando tutti questi studi, il bilancio totale per l’Antartide dal 1993 al 2003 va 
da una crescita di 50 Gt/anno a una perdita di 200 Gt/anno ma l’incertezza di 
queste stime è della stessa entità del segnale; l’accelerazione di alcuni ghiacciai 
costieri, la difficoltà delle rilevazioni radar in alcune zone e il diverso intervallo 
temporale ricoperto dagli studi non risolvono ancora l’importante quesito sullo stato 
di equilibrio o meno dell’Antartide. 
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Il contributo dell’Antartide al Global Sea Level (GSL) 
 
Nonostante le incertezze dovute all’elevata variabilità dell’accumulo, circa 2000 km3 
di ghiaccio (pari a circa 6 mm di livello del mare) si depositano annualmente in 
Antartide (Morgan et al., 1991); quindi, ogni piccolo disequilibrio tra input e output 
avrà un impatto sostanziale sul livello del mare globale. Difatti, le variazioni 
interannuali dell’accumulo sulle calotte di ghiaccio innescano il trasferimento di 
acqua tra gli oceani e le calotte stesse (figura 8.14), con un immediato impatto sulle 
variazioni globali del livello marino (Zwally & Giovinetto, 1997). Se, per assurdo, 
entrambe le calotte polari fondessero, si avrebbe un innalzamento del livello del 
mare di circa 70 m: atolli, isole e città costiere densamente abitate verrebbero 





Figura 8.14 – Schema del bilancio di massa della calotta e dell’interazione con l’atmosfera e 
l’oceano. Da Frezzotti, 2007 b. 
 
Il recente riscaldamento del sistema climatico è inequivocabile, come evidenziato 
dalle osservazioni di crescita delle temperature medie globali di aria e oceani, dallo 
scioglimento di neve e ghiaccio e il conseguente innalzamento del livello marino 
(IPCC, 2007) (figura 8.15). 
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Figura 8.15 – Variazioni di: a) temperature superficiali medie globali; b) crescita livello 
marino globale medio da maree (fascia blu) a da satellite (linea rossa); c) copertura nevosa 
da marzo a aprile nell’emisfero nord. Tutte le variazioni sono relative al periodo 1961-1990. 
Da IPCC, 2007. 
 
Le osservazioni evidenziano che, dal 1961, la temperatura globale media degli 
oceani è aumentata sino a profondità di 3000 m e che gli oceani assorbono più del 
80 % del calore aggiunto al sistema climatico. Un tale riscaldamento provoca 
l’espansione degli strati superficiali del mare contribuendo con 1.6 ± 0.5 mm per 
anno all’innalzamento del livello del mare (tabella 8.1). 
Nella tabella sono evidenziati i diversi contributi all’innalzamento del livello marino 
(sono stati omessi i valori non quantitativamente significativi, come: permafrost, 
vapore atmosferico) ma anche il poco noto contributo antropico. 
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Tabella 8.1 – Stime delle differenti cause dell’innalzamento del livello marino. I dati prima 
del 1993 sono da maree, quelli dopo da altimetria satellitare. Da IPCC, 07. 
 
Il livello globale del mare è aumentato gradualmente nel XX secolo ed è attualmente 
in aumento. Le due principali cause di aumento globale del livello del mare sono la 
dilatazione termica degli oceani (l’acqua si espande quando subisce un 
riscaldamento) e la perdita di massa da parte dei ghiacciai a causa di un aumento 
della fusione basale.  
Tra 1961 e il 2003, la dilatazione termica rappresentava solo il 23 ± 9% del tasso 
osservato, con un contributo di 0.42 ± 0.12 mma-1, mentre il contributo proveniente 
dalle aree ghiacciate (ghiacciai e calotte, Groenlandia e Antartide) era di 0.69 ± 0.5 
mma-1. La somma di questi ultimi contributi e la dilatazione termica risultava di 0.7 
± 0.7 mm anno-1, minore rispetto all’innalzamento marino globale osservato. 
Per il periodo dal 1993 al 2003, la dilatazione termica ha un contributo maggiore 
(1.6 ± 0.5 mma-1) e quello delle aree ghiacciate è di 1,2 ± 0,4 mm anno-1. Questi 
aumenti, riducono la differenza tra la somma dei contributi e l’innalzamento marino 
globale osservato. Infatti, l’innalzamento medio del livello del mare dal 1961 al 2003 
(misure da mareografi) era di 1.8 (da 1.3 a 2.3) mm per anno, tra il 1993 e il 2003 
(osservazioni da satellite) il ritmo è aumentato a circa 3.1 (da 2.4 a 3.8) mm per 
anno risultando così nettamente superiore alla media del precedente mezzo secolo 
(Cazenave & Nerem, 2004; Leuliette et al., 2004). Le osservazioni da satellite, 
disponibili sin dai primi anni ‘90, forniscono una stima più accurata dei dati e una 
copertura globale.  
In accordo con i modelli climatici, i dati satellitari e idrografici mostrano che il 
livello del mare non aumenta uniformemente in tutto il mondo. In alcune regioni, i 
tassi sono molto più elevati rispetto al totale, mentre in altre, il livello del mare è in 
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calo. La variabilità spaziale dei tassi di crescita del livello del mare è in gran parte 
dovuta ai cambiamenti non uniformi di temperatura e di salinità e ai relativi 
cambiamenti nella circolazione oceanica.  
Per il periodo recente (1993 - 2003), la discrepanza tra aumento del livello del mare 
osservato e la somma dei contributi noti è minore a quella riscontrata nel periodo 
precedente (1961 – 2003) e potrebbe essere dovuta ai “non quantificati” processi 
indotti dall’uomo (ad esempio, estrazione di acque sotterranee, sequestro di 
serbatoi, il drenaggio delle zone umide e la deforestazione). Inoltre è importante 
sottolineare l’elevata incertezza del contributo da parte della calotta antartica, 0.21 
mm all’anno con un’incertezza di ± 0.35. Infatti, la perdita di massa della maggior 
parte dei ghiacciai della Terra e dalle calotte di ghiaccio ha un ruolo di primo piano 
nell’aumento del livello marino nel recente decennio (Miller & Douglas, 2004), ma il 
contributo delle calotte polari a questo aumento è ancora difficile da valutare. Nel 
corso degli ultimi 10-15 anni, i numerosi squilibri (ovvero un bilancio di massa 
diverso da zero) osservati in diversi ghiacciai antartici e bacini di drenaggio con 
l’ausilio di diverse metodologie (InSAR), altimetria satellitare (ICESat, ERS-1 e -2) e 
misurazioni gravimetriche (Rignot & Thomas, 2002; Thomas et al., 2004; Davis et 
al., 2005; Vaughan, 2005; Zwally et al., 2005; Velicogna & Wahr, 2006) 
suggeriscono una perdita netta dall’Antartide occidentale (WA – West Antarctica) che 
contribuisce al globale aumento del livello del mare, e un recente aumento di massa 
nell’Antartide orientale (EA – East Anatrctica) che rallenta l’aumento globale del 
livello del mare. Nel contesto dei cambiamenti climatici una stima migliore 
dell’attuale e del futuro contributo della calotta antartica all’aumento del livello del 
mare è quindi necessaria; ovvero una determinazione più precisa degli input 
(precipitazioni) e degli output (perdite per fusione, distacco di iceberg, ecc) come 
illustrato da Thomas et al. (2004), e van de Berg et al. (2006).  
Negli ultimi anni numerosi sono stati i progressi tecnici, in particolare nelle misure 
satellitari, per una stima migliore dei flussi di ghiaccio a mare e della fusione nelle 
zone costiere, che hanno permesso una migliore previsione in termini di output. 
Simili progressi non sono stati invece raggiunti nella determinazione del bilancio di 
massa superficiale (SMB), che non può essere misurato direttamente dai satelliti 
(Van de Berg et al., 2006). Inoltre, a questo proposito, vi sono ancora grandi lacune 
nella copertura territoriale dei dati di SMB e spesso quelli disponibili non sono di 
buona qualità (Magand et al., 2007).  
Quindi, a fronte di queste incertezze, il segno del contributo dell’Antartide all’attuale 
variazione del livello del mare non è ancora noto con certezza (Church et al., 2001), 
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ma considerando il solo termine di accumulo, la stima migliore è di un aumento 
medio di 0,7 millimetri all’anno.  
Infine, le previsioni future ipotizzano un continuo aumento del tasso di risalita del 
livello marino globale (figura 8.16) di 4 mm all’anno sino ad alcuni metri, nell’arco 
di molti secoli o millenni. Il rapporto IPCC 2007 ipotizza per il 2100 una risalita del 
livello del mare fra 18 e 59 cm. Tale ipotesi si basa su simulazioni model-based 
range che tengono in considerazione principalmente l’espansione termica degli 
oceani e, in maniera marginale, la fusione dei ghiacci montani (Alaska, Alpi, 
Himalaia, Ande ecc), sottostimandone così il contributo. Inoltre, in questa 
simulazione non viene incluso il potenziale contributo delle calotte polari (in 
particolare Groenlandia e Antartide occidentale) a causa della loro dinamica rapida 
ed ancora poco chiara. Bisogna però tener presente come tale contributo abbia già 
influito in maniera significativa nei passati 15 anni ed abbia una elevata 
potenzialità per la risalita del livello marino, sino a diversi metri. Inoltre, la 
riduzione dei ghiacciai montani è accelerata notevolmente negli ultimi decenni a 
causa dell’innalzamento delle temperature, e le simulazioni prevedono per i soli 
ghiacciai non polari un contributo all’innalzamento del livello del mare da 10 a 25 





Figura 8.16 – Serie temporali del livello marino globale nel passato e nel futuro (deviazioni 
dalla media 1980-1999). Prima del 1870 non si hanno misure, la fascia grigia sottolinea 
l’incertezza nelle stime a lungo termine. In rosso le ricostruzioni dai dati di maree con 
l’intervallo di variazione; in verde le osservazioni da satellite. In blu la proiezione dal modello 
SRES A1B per il XXI secolo.  
 
Tutte le variabili rappresentate in figura (8.17), contribuiscono ad evidenziare come 
ogni variazione degli oceani sia la risposta alle mutate condizioni della superficie 
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oceanica dovute ad un ampio sistema composto da molteplici variabili (circolazione 
oceanica, riscaldamento termico, variazioni della salinità, contributi dalle calotte 
polari, riduzione del ghiaccio marino ). 
 
 
Figura 8.17 – Schema dei cambiamenti osservati negli oceani: temperatura, salinità, livello 
marino, cicli del ghiaccio marino e biogenico. Le frecce indicano la direzione di variazione 
delle variabili. Da IPCC, 07.  
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L’accumulo nevoso, come abbiamo visto, è una delle principali sfide negli studi di 
bilancio di massa e nell’interpretazione delle carote di ghiaccio. I risultati acquisiti 
sino ad oggi suggeriscono una notevole difficoltà nell’ottenere un segnale 
d’accumulo nevoso regionale ed una risoluzione annuale con l’analisi di una singola 
carota. Inoltre, visto che i meccanismi di formazione delle precipitazioni differiscono 
tra la costa e l’interno del continente, è molto importante ottenere una buona 
copertura spaziale di carote di ghiaccio da aree geograficamente differenti 
dell’Antartide. 
È stato inoltre dimostrato (Frezzotti et al., 2005), dopo aver analizzato la variabilità 
spaziale dell’accumulo nevoso e stimati i valori di precipitazione ed ablazione, che il 
valore massimo del tasso d’accumulo nevoso di un sito si correla bene con la 
temperatura media annua e riproduce così un valore più rappresentativo delle 
precipitazioni nevose (figura 8.18). Il valore massimo d’accumulo, ottenuto dai 
rilevamenti snow radar e dai dati delle carote lungo la traversa Terra Nova Bay – 
Dome C (Frezzotti et al., 2005), ha una buona correlazione (R2 prossimi a 1 in figura 
8.18) con la temperatura superficiale e di conseguenza con i valori medi di δ18O 





Figura 8.18 - Valori dal massimo tasso d’accumulo contro i valori di δ18O ottenuti lungo la 
traversa TNB - DC. 
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La stagionalità nella distribuzione degli isotopi utilizzata nella datazione delle carote 
di nevato (GV7 e WL3) per mezzo del conteggio dei picchi inverno – estate (vedi 
capitolo 5) ci permette di determinare l’accumulo nevoso. Si parla di accumulo netto 
in quanto si misura l’altezza della precipitazione nevosa caduta in un determinato 
periodo di tempo, al netto delle perdite dovute in particolare alla sublimazione della 
neve e all’azione dei venti. 
Il calcolo della velocità di accumulo che si ottiene dalle carote è utile per fare una 
stima del bilancio di massa della calotta: naturalmente il dato relativo alle carote 
qui analizzate non potrà essere utilizzato da solo a tale scopo ma s’inserirà in un 
contesto di studio più ampio assieme ad altre perforazioni ed analisi per la stima 
del bilancio di massa del bacino di Dome Concordia.  
Da un punto di vista pratico, il calcolo viene eseguito dividendo la profondità di un 
determinato strato di ghiaccio per il numero di anni che intercorrono tra la 
superficie e l’anno dello stesso strato.  
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Una volta eseguita la datazione (vedi capitolo 5) della carota GV7, si è proceduto al 
calcolo della velocità di accumulo netto delle precipitazioni nevose nel sito in esame.  
Considerando che la carota GV7 è lunga 3482.34 cm di acqua equivalente (5515.0 
cm di neve) e che in essa sono stati contati a ritroso 146 anni (dal 2001 al 1855), il 
tasso medio di accumulo annuo è stato calcolato dividendo la profondità della 
carota espressa in acqua equivalente per il numero degli anni che intercorrono tra il 
top e il bottom. In base a tale calcolo il tasso medio di accumulo è risultato pari a 
237 kg m-2 per anno. Mentre l’accumulo per la carota GV7 ottenuto dall’analisi 
dell’attività β- (1965-2001) ha un valore medio di 241 ± 13 kg m-2/anno, (Magand et 
al., 2004). 
Inoltre, l’analisi di frequenza della misura dell’accumulo ottenuto dalle paline 
(Frezzotti et al., 2007 a) evidenzia che i dati non sono rappresentativi a scala 
annuale mentre la rappresentatività aumenta, usando, nel caso di GV7, una media 
cumulativa di 3 anni (figura 8.19). Inoltre, vista la posizione ottimale del sito GV7 
(Magand et al., 2004) si ha un buon accordo tra i valori di accumulo ottenuti dalle 






Figura 8.19 – Dati delle misure dell’accumulo da paline (a sinistra), analisi di frequenza 
dell’accumulo rispetto l’accumulo medio annuo. Da Frezzotti et al., 2007 a. 
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Figura 8.20 - Analisi della distribuzione gaussiana dei valori annuali dell’accumulo di una 
singola palina rispetto i valori di accumulo nevoso della carota. Da Frezzotti et al., 2007 a. 
 
Tenendo presente che il dato d’accumulo medio non permette di comprendere la 
variabilità delle precipitazioni nel corso degli anni, perchè espresso su un lungo 
periodo, il tasso di accumulo per un dettaglio maggiore è stato calcolato anno per 
anno mediante il confronto con il profilo della composizione isotopica dell’ossigeno.  
I due profili (figura 8.21) sono riportati mediati su 3 anni per ridurre la variabilità 
temporale dello strato annuo, come suggerito da Frezzotti et al. (2007 a). Come si 
può notare, la correlazione non è sempre buona, in quanto la temperatura non è il 
solo parametro che influenza l’accumulo; teoricamente a valori meno negativi di 
δ18O dovrebbero corrispondere accumuli più elevati. Infatti, gli isotopi sono correlati 
con la temperatura di precipitazione. Le precipitazioni sono correlate alle 
caratteristiche climatiche dei siti e uno dei principali parametri climatici che 
caratterizzano un sito è proprio la temperatura. Come osservato nei dati ottenuti, la 
relazione positiva tra la composizione isotopica dell’ossigeno o dell’idrogeno e il 
tasso d’accumulo non viene sempre rispettata a causa del concorrere di molteplici 
fattori: 
o variazioni della sorgente dell’umidità delle precipitazioni;  
o distribuzione non uniforme delle precipitazioni nelle stagioni;  
o variazioni delle traiettorie dei cicloni;  
o presenza di processi locali come erosione e ridistribuzione ad opera del vento. 
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Figura 8.21 – Confronto tra il profilo temporale del δ18O medio annuo (linea tratteggiata 
azzurra) e come media mobile su 3 anni (linea continua azzurra) e il profilo temporale 
dell’accumulo medio annuo (linea tratteggiata arancione) e come media mobile su 3 anni 














































































































































Osservando il profilo dell’accumulo medio annuo ottenuto per la carota GV7 (figura 
8.22) si possono fare alcune considerazioni: 
- è presente una ricorrenza decennale dei picchi più elevati di accumulo; di 
particolare rilevanza quello datato all’inizio degli anni ’90, in accordo con 
l’aumento già riscontrato da altri autori (Bromwich et al., 2000) in 
corrispondenza degli eventi del El Nino. Inoltre, durante la Campagna 
Antartica Italiana 1990/91 e 1991/92 erano state registrate elevate 
precipitazioni nevose (Stenni et al., 2000). All’evento del El Niño 1997-98 si 
potrebbe ricondurre anche l’elevato accumulo riscontrato alla fine degli anni 
’90; in accordo con l’aumento dell’accumulo dal 1996 al 1999 riscontrato dai 
dati ottenuti per l’area in esame da Frezzotti et al. (2005); 
- in un precedente studio nella Terra Vittoria Settentrionale (Stenni et al., 
2000) i seguenti anni, 1973, 1977, 1979, 1981 e 1982, erano caratterizzati 
da elevato accumulo mentre con un accumulo minore erano gli anni 1974, 
1978 e 1980. Un andamento analogo si riscontra nel profilo dell’accumulo 
ottenuto per la carota GV7; 
- non si riscontra la diminuzione dell’accumulo dal 1955 al 1960 come invece 
riscontrato da precedenti studi (Morgan et al., 1999) in Wilkes Land. 
La linea di tendenza del profilo dell’accumulo (figura 8.22) non presenta un 
andamento significativo, a suggerire la relativa stabilità climatica almeno a lungo 
termine, già evidenziata per questo sito (vedi capitolo 6). 
 
 
Figura 8.22 – Accumulo medio annuo della carota GV7 (linea con punti marrone) e la media 
mobile dei dati su 3 anni (linea continua gialla) in funzione dell’età espressa in Anno Domini 
(AD). Tratteggiata in verde la linea di tendenza della serie di dati. 
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Anche per la carota WL3 una volta eseguita la datazione (vedi capitolo 5), si è 
proceduto al calcolo della velocità di accumulo netto delle precipitazioni nevose nel 
sito in esame.  
Considerando che la carota WL3 è lunga 827.72 cm di acqua equivalente (1562.2 
cm di neve) e che in essa sono stati contati a ritroso 19 anni (dal 2002 al 1983), il 
tasso medio di accumulo annuo è stato calcolato dividendo la profondità della 
carota espressa in acqua equivalente per il numero degli anni che intercorrono tra il 
top e il bottom. In base a tale calcolo il tasso medio di accumulo delle precipitazioni 
è risultato di 413 ± 3 kg m-2 di acqua equivalente per anno. 
Questo dato, espresso su un lungo periodo, non permette di comprendere la 
variabilità delle precipitazione nel corso degli anni; quindi per avere un dettaglio 
maggiore il tasso di accumulo è stato calcolato anno per anno mediante il confronto 





































δ18O e Accumulo Carota WL3
 δ18O medio annuo
 δ18O media mobile 3 anni
 accumulo medio annuo
 accumulo media mobile 3 anni
 
 
Figura 8.23 – Confronto tra il profilo temporale del δ18O medio annuo (linea tratteggiata 
verde) e come media mobile su 3 anni (linea continua verde) e il profilo temporale 
dell’accumulo medio annuo (linea tratteggiata viola) e come media mobile su 3 anni (linea 
continua viola), in funzione della scala annuale Anno Domini (AD). 
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I due profili sono riportati mediati su 3 anni per ridurre la variabilità temporale 
dello strato annuo. La correlazione tra il δ18O e l’accumulo è migliore di quella 
riscontrata nella carota GV7 a seguito di un accumulo più elevato che permette una 
migliore conservazione del segnale isotopico ed una migliore definizione dello strato 
annuo. 
Dall’esame del profilo dell’accumulo medio annuo (figura 8.24), si evince che, negli 
ultimi 20 anni, non siano intercorse variazioni molto significative del tasso di 
accumulo nevoso annuo; è da sottolineare l’accumulo elevato all’inizio degli anni ’90 
anch’esso riconducibile all’evento del El Niño del 1991-92, come già notato nel caso 
della carota GV7. L’andamento generale evidenzia una leggera crescita 





























accumulo media mobile 3 anni
 
Figura 8.24 – Il profilo dell’accumulo nevoso medio annuo della carota WL3 (linea con punti 
rosa) e la media mobile di 3 anni (linea continua viola). Tratteggiata in verde la linea di 
tendenza della serie di dati. 
 
Il confronto tra i profili dell’accumulo ottenuti dalle due carote (figura 8.25) 
evidenzia alcune analogie tra i due siti. Osservando il grafico sottostante si nota che 
le curve dell’accumulo delle carote GV7 e WL3 hanno un andamento simile per gran 
parte dell’intervallo di tempo considerato (1983-2002). Inoltre, il picco di maggior 
accumulo si riscontra per la carota GV7 nell’anno 1992, mentre per la carota WL3 
nel 1991. Questa mancata coincidenza è da ricondurre in primo luogo ai problemi 
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 Accumulo medio annuo WL3
 Accumulo WL3 media mobile 3 anni 
 Accumulo medio annuo GV7
 Accumulo GV7 media mobile 3 anni
 
 
Figura 8.25 – Confronto fra i profili dell’accumulo medio annuo e come media mobile di 3 









Accumulo nel Bacino di Drenaggio di Dome C 
 
I siti di provenienza della carote considerate in questo studio sono rappresentati, 
assieme ai siti di carote e/o trincee considerate in studi precedenti, nella mappa 





Figura 8.26 – Mappa del bacino di drenaggio di Dome C. Sono riportati i siti considerati nel 
presente studio (sigle in rosso) e tutti i siti di precedenti perforazioni e traverse. 
 
I valori di accumulo pregressi, per l’area del bacino di drenaggio di Dome C, sono 
rappresentati nella cartina sottostante (figura 8.27), assieme a quelli ottenuti nel 
presente studio; sia dall’analisi isotopica dell’ossigeno condotta sulle carote di 
nevato (GV7 e WL3) prelevate durante la campagna antartica 2001-2002 che 
dall’analisi dell’attività tritio, eseguita sulle 8 carote di nevato estratte durante la 
campagna antartica 2002-2003. 
Osservando la mappa, ottenuta con i suddetti valori, si nota come sia ben 
evidenziato il caratteristico decremento dell’accumulo passando dalla costa verso 
l’interno del continente. Inoltre, i siti più costieri evidenziano una elevata variabilità, 
dove i valori d’accumulo ottenuti per GV7 e WL3 sono in accordo con quelli della 
traversa DDU-DC. Si nota inoltre come la fascia costiera dell’area prospiciente il 
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Mare di Ross (Baia Terra Nova) sia caratterizzata, a parità di quota, da valori minori 
rispetto l’area della Terra Giorgio V. Questo andamento è probabilmente da 
ricondurre all’azione dei venti catabatici che nell’area di Baia Terra Nova sono 
particolarmente elevati e a come l’interazione tra venti e morfologia abbia una 




Figura 8.27 – Mappa dei valori di accumulo (mmw.eq.) del bacino di drenaggio di Dome C. 
All’aumentare del valore dell’accumulo i colori dei cerchi che identificano i diversi siti hanno 
colori più caldi. Le fonti di dati sono: Lorius et al., 1979; Caprioli et al., 1998; Gragnani et 
al., 1998; Jouzel et al., 2000; Stenni et al., 2001; Stenni et al., 2003; Magand et al., 2004). 
 
Anche i valori d’accumulo ottenuti dalla serie di carote prelevate durante la 
campagna antartica 2002-2003 sono in buon accordo con i dati pregressi della 
medesima area.  
Quindi questi nuovi dati contribuiscono ad aumentare le conoscenze sulla 
variazione spaziale e temporale del tasso d’accumulo nel bacino di drenaggio di 
Dome C. Per di più, una maggior disponibilità di dati in situ è necessaria per 
calibrare in modo adeguato i modelli matematici che sempre più spesso vengono 
utilizzati negli studi antartici.  
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In uno studio recente (van de Berg et al., 2006) è stata ottenuta una buona 
correlazione (r = 0.79 ± 0.05) tra i dati di accumulo (1980-2004) ottenuti da un 
modello climatico di circolazione atmosferica regionale (RACMO2/ANT) e quelli in 
sito riferibili al medesimo arco temporale (figura 8.28). 
 
 
Figura 8.28 – Confronto tra i dati di SMB simulati dal modello e quelli osservati in sito. Da 
van de Berg et a., 2006. 
 
È importante evidenziare come nelle aree prive di osservazioni in situ il modello non 
simula correttamente le variazioni dell’accumulo, nonostante una buona 
correlazione generale, sussistendo ugualmente problemi nelle simulazioni legati alla 
variabilità temporale dell’accumulo (van de Berg et al., 2005), e alla diversa 
topografia. 
Circoscrivendo le indagini all’area del bacino di drenaggio di Dome C (figura 8.29), 
la variazione dell’accumulo fornita dal modello di van de Berg et al. (2006) denota 
una sovrastima del 15 % circa rispetto ai dati in situ forniti da questa ricerca. La 
maggior incertezza dei dati è riscontrabile lungo la zona costiera: ciò pare 
imputabile sia alla variazione longitudinale su larga scala dell’accumulo dovuta alla 
circolazione atmosferica (van Lipzing et al., 2002), sia al ridotto numero di 
osservazioni disponibili. A questo proposito è importante ricordare che, sebbene le 
regioni costiere rappresentino una piccola parte rispetto alla totalità del continente 
antartico, a causa del loro accumulo elevato, esse possono avere un peso rilevante 
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sul bilancio di massa totale ed in ultima analisi sul contributo dell’Antartide alle 




Figura 8.29 – Dati di bilancio di massa superficiale (SMB) simulati dal modello. Da van de 
Berg et al., 2006. 
 
Diventa quindi di fondamentale importanza disporre del maggior numero possibile 
di dati d’accumulo per le aree costiere, come quelli prodotti in questa ricerca. 
Alla luce di quanto sottolineato in un recente studio (Magand et al., 2007), 
l’attendibilità dei modelli appare relativa alla “qualità” dei dati in sito usati per la 




Tabella 8.2 – Elenco delle diverse metodologie per la misura del bilancio di massa 
superficiale, condizione di applicazione e attendibilità su diverse scale temporali (annuale, 
pluriennale e decennale); A = buona, B = buona ma assieme ad altre, C = non buona. Da 









Una corretta valutazione del bilancio di massa consente di capire se attualmente la 
calotta antartica favorisca o rallenti l’innalzamento del livello del mare. Questa 
incertezza è dovuta alla poco nota variabilità spaziale e temporale del componente 
principale del bilancio di massa, l’accumulo nevoso. Esso è di fondamentale 
importanza per stimare la quantità di neve che si deposita in Antartide; inoltre la 
corretta datazione e interpretazione dei record paleoambientali desunti dalle carote 
di ghiaccio dell’Antartide è legata alla conoscenza delle variazioni dell’accumulo 
nevoso nel passato e dei fattori che ne determinano le variazioni. 
L’analisi dell’attività tritio condotta su 8 carote di nevato prelevate nella campagna 
antartica 2002-2003 nel bacino di drenaggio di Dome C (Antartide orientale) ha 
permesso di fornire nuovi dati d’accumulo nevoso. I valori di accumulo ottenuti 
sono in buon accordo con quelli già presenti in letteratura per il medesimo settore 
antartico consentendo, così, di migliorare la copertura spaziale dell’area in esame. 
Infatti, l’interpolazione di dati molto distanti tra loro spesso è motivo di ingenti 
errori di valutazione: la vicinanza e il maggior numero di dati raccolti 
permetteranno una migliore calibrazione di quei modelli di circolazione atmosferica 
sempre più spesso utilizzati negli studi di bilancio di massa. 
In tale prospettiva, si rivelano di fondamentale importanza i valori relativi alle aree 
costiere. Pur rappresentando una piccola parte rispetto alla totalità del continente 
antartico, a causa del loro accumulo elevato esse possono avere un peso rilevante 
sul bilancio di massa totale ed in ultima analisi sul contributo dell’Antartide alle 
variazioni del livello marino. Per quanto concerne il settore continentale indagato, 
un importante contributo viene dai dati d’accumulo dai siti costieri di GV7 e WL3.  
I dati di accumulo ottenuti per la carota GV7 mostrano una buona correlazione con 
gli eventi di El Niño che, riducendo l’estensione del ghiaccio marino, permettono 
l’arrivo di masse d’aria di tipo ciclonico causanti maggiori precipitazioni costiere. 
Questa relazione viene confermata anche dall’aumento della composizione isotopica 
dell’ossigeno riscontrato negli anni corrispondenti a El Niño: le perturbazioni a 
carattere ciclonico legate a tale evento periodico portano precipitazioni 
caratterizzate da un δ18O meno negativo. 
È stato poi possibile rilevare come l’accumulo non sia sempre legato in maniera 
univoca alla temperatura; altri fattori lo influenzano, dalle variazioni della sorgente 







nelle stagioni, alle variazioni delle traiettorie dei cicloni, alle interazioni tra 
topografia e venti catabatici, fino alla presenza di processi locali come erosione e 
ridistribuzione ad opera del vento. 
Inoltre, dall’analisi di frequenza eseguita sul profilo dell’accumulo è stata 
evidenziata una coerenza di frequenze tra questo e il SAM ed El Niño. Si riscontra 
quindi un’influenza delle variazioni di circolazione atmosferica sull’accumulo, in 
quanto le suddette variazioni possono modificare le modalità di trasporto 
dell’umidità. Perciò la variabilità della circolazione atmosferica, piuttosto che 
l’aumento termodinamico dell’umidità, potrebbe determinare la recente variabilità 
delle precipitazioni e quindi dell’accumulo. 
Le analisi isotopiche (δ18O, δD e d) effettuate sulle carote provenienti dai siti costieri 
menzionati si sono dimostrate di rilievo per indagare l’influenza della variabilità 
della circolazione atmosferica sulle precipitazioni della regione. Dai dati ottenuti si 
evince una maggiore influenza di SAM sul δ18O rispetto al SOI, soprattutto negli 
ultimi anni. L’eccesso di deuterio, al contrario, sembra essere maggiormente 
influenzato da ENSO, dal momento che tale fenomeno influenza le diverse modalità 
di trasporto dell’umidità, attraverso le variazioni di estensione del ghiaccio marino.  
È importante sottolineare la presenza di altri fattori, a prescindere dalla 
temperatura, che rimane sempre la principale variabile, che possono influenzare la 
composizione isotopica delle precipitazioni, quali: la variabilità di estensione del 
ghiaccio marino, i processi di sublimazione ad opera del vento, la variazione 
dell’origine delle precipitazioni, la frequenza degli eventi di precipitazione e la 
stagionalità di questi, la variazione del rapporto tra accumuli nevosi estivi ed 
invernali e le variazioni stagionali nelle zone sorgente delle precipitazioni. Appare 
evidente che, dovendo tener conto di tutti questi fattori, non è corretto parlare solo 
di variazioni di temperatura ma piuttosto di variazioni climatico - ambientali. 
Studiare il clima dell’Antartide significa quindi registrare eventi su scala globale: i 
dati ottenuti, che testimoniano l’influenza di differenti modi di circolazione 
atmosferica sulle precipitazioni e sull’accumulo, potranno incrementare le 
conoscenze sulle dinamiche climatiche del continente antartico e sull’eventuale 
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